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Ziel cler vorliegenden Arbeit uncl cler heutigen Aerosolforschung ist es, die geographische
und zeitliche Var-iation der Strahlungseigenschaften atmosphärischer Aerosole in l{lima-
rnoclellen zu berücksichtigen, also clen Strahlungsantrieb cler Aerosole zu bestimmen uncl
clar-aus clie l{limawirkung abzuschätzen.
Da eine interaktive Berüclisichtigung von Aerosolen in ihlel Gesamtheit einschließlich
Entstehung, Tra,nsport uncl Räckkopplungen aufgruncl del Komplexität in Klimamodellen
nicht rnögiich ist, wirci cler Globale Aerosolclatensatz (GADS) (I(öpke et al. (1997)) fär
cliese Untersuchungen benutzt. Dieser', auf Messungen uncl realistischen Modellannahmen
ba,sierende Datensatz, beinhaltet natürliches und anthropogenes Aerosol und läßt sich
ohne großen Rechenzeitaufivancl in I{limarnodellen berücksichtigen. Das wird in dieser
Arbeit ausfiïhllich beschrieben, die sich wie folgt glieclert:
Mit einem ó-Eclclingion-Strahlungstranspoltmoclell wird cler Strahlungsantrieb durch Ae-
losol in Abhängigkeit von der Oberflächenalbedo uncl dem Zenitwinkel abgeschåtzt. Für
ein mittleles Aerosol erhalten r,vir irn globalen Mittel einen negativen kurzwelligen Strah-
lungsantrieb, cler regional inhomogen ist. In Abhängigkeit vom Sonnenwinkel, der Bo-
clenalbedo und clen optischen Eigenschaften des Aerosols kann der Antrieb sowohl negativ
als auch positiv sein. Die Abhängigkeiten sind nicht linear.
Der clirelite Aelosolstrahlungsantrieb wirkt sich auf die Temperatur aus. Anhand einer
vertikalen Säule cles Klimamodells (ECHAMID) werden die Auswirkungen des Aerosoi-
strahlungsantriebs auf clie cliabatischen Prozesse und die Temperatur berechnet. Eine
veränclerte Aerosolzusammensetzung a1s Folge cler Inclustrialisierung ist eine mögliche
IJrsache für' clie Reclulition cler Globalstrahlung. Die in clieser Arbeit vorgestellte Sensiti-
vitätsstuclie mit dem ECHAMID für mittlere nördliche Breiten ergibt, claß die Änclelung
cler Aelosolzusarnrnensetzung zu einer Recluktion der Globalstrahlung um 16 Wf nf in
Jahresmittel ftihrt. Del Vergleich mit clel Literatur zeigt, daß die clirekte Strahlungswir-
kttng von Aerosol hier einen Anteil von bis m 20% an der Recluktion clel Globalstlahlung
ausrnach.t. Die veränclelte Aerosolzusammensetzung fährt zul Elwärmung der bodenna-
iren Schichten um 0.3 K, verursacht clurch clen erhöhten R.ußanteil. Es folgt, daß Ruß zur
Bestimmnng cler Iilimawirkung anthlopogener Aerosole zu berücksichtigen ist.
Del Globale Aerosolclatensatz wircl in clas globale Zirkulationsmoclell (ECHAM4) in-
tegriert. Aus clen Teilchenzahlen der GADS Aerosolkomponenten werclen Massenmi-
schungsvelhältnisse bestimmt uncl die optischen Eigenschaften der Aelosole an clie Spek-
tralbeleiche cles ECHAM4 angepasst.
Der direkte Aerosolstra,hlungsantrieb wircl für clie wolkenfreien Gebiete bestimmt, Riïck-
kopplungsmechanismen werclen ausgeschlossen. Im globalen Mittel beträgt der gesamte
kulzwellige Strahlungsantrieb clurch GADS am Oberrand der Atmosphär'e im Januar -1.4
IMf nf , -2.I lVf nz2 im Juli. Die Sonnenstrahlung wircl am Boden im globalen Mittei im
Ja,nual um -4.3 Wf nz2, im Juli um -6.5 Wf m,2 reduziert.
tl
IJm die mittlere Klimawirkung des direkten Aerosolstrahlungsantriebs zu untersuchen,
werden die Ergebnisse aus perrnanenten Januar uncl Juli Simulationen des ECHAM4
über 20 Jahre gemittelt und ausgewertet. Es werden die Änderungen der Strahlungs-
flüsse, Temperatur, Wärmefliïsse, Bewölkung uncl Niederschlags sowie des Geopotentials,
verursacht durch clie Wechselwirkung und R,ückkopplungen des direkten Aerosolstrah-
lungsantriebs mit dem I{limasystem, betrachtet. Die wichtigsten Ergebnisse sind:
Der global mittlere kurzwellige Strahlungsantrieb am Oberland cler Atmosphär.e clurch
GADS beträgt im Januar -r.4 Wlm,', -0.1 wl*' im Juli, cler langwellige Antrieb im
Janua'r 2.02 lVlm2 uncl 0.86 Wln't2 im Juli. Der clirekte langwellige Strahlungsantrieb
clulch Aerosole, bei clem mineralische Teilchen eine entscheidende Rolle spielen, kann
nicht vernachlässigt werclen.
Im globalen Mittel kählt das Aelosol clie bodennahen Schichten um -0.2 K im Winter,
erwä'rmt sie im Sommer um 0.17 I(. Dies zeigt, claß clie Gesamtheit der Aerosole clen
globalen Treibhauseffei<t je nach Jahreszeit uncl Region verstärken ocler reduzieren kann.
In polaren Breiten fählt Aerosol zu verstärktem Schneefall. Der konvektive Nieclerschlag
wircl irn zonalen Mittel sowohl im Sommer als a,nch im Winter reduziert.
Ein Vergleich cler lilimawirkung, der bis heute im Klimamodell beinhalteten Aerosole,
mit cler cles GADS zeigt, wie unzureichend Aerosolen bisher im Moclell Rechnung getragen
wurcle.
Der Versuch einer Valiclielung des Stahlungshaushalts des ECHAM4 inklusive GADS mit
ERBE-Messungen weist auf qualitative Verbesserungen cles Stahlungshaushalts durch
GADS hin.
Es gibt komplexe Untelsuchungen zurn globalen Stlahlungsantrieb von rnineralischen Teil-
chen uncl wasserlöslichen Teilchen rnit Ruß. Daher werclen cliese l(omponenten des GADS
für Experirlente gewälilt, um einen clirekten Vergleich zu ermöglichen. Die Ergebnisse
cler Moclellsimulationen zeigen gute Übereinstimmung mit cler Literatur uncl bestärken
clas R.esuitat cliesel Arbeit:
Del Glolta,len Aerosolclatensatz liefert in den hier benutzten Moclellen gute Ergebnisse.
Eine Vielzahl von Abschätzungen uncl Untersuchungen zur l(limawirkung cles direkten
Aelosolstrahlungsantriebs sincl auf einfache uncl fl.exible Weise möglich. Es wurcle nachge-
wiesen, daß clie Beräcksichtigung von Aerosolen in clen Modellen notwenclig und zwingencl
ist. Für I(limarechnungen ist die Beräcksichtigung von Aerosolen in Form cles Globalen
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Globale Klimaänclertlgen, die durch menschliche Einfliïsse hervorgerufen werden, sind von
allgemeinem, politischem, r,virtschaftlichem und wissenschaftlichem Interesse.
Bereits 1988 zeigt Grassl (1988) clie möglichen Auswirkungen einer veränderten Ae-
rosolzusamrnensetzung auf den Strahlungshaushalt und das Klima auf. Anhancl von
Abschätzungen cler zonalen Mittel cles dilekten und indireliten l(limaantriebs durch Ae-
rosole weist er einen signifikanten Antrieb in den mittleren nördlichen Breiten nach und
folclelt clie Berücksichtigung von Aerosolen nncl deren Transport in Klimamodellen. Das
Intergovernmental Panel on Climate Change (IPCC) hebt ebenso cleutlich clie Rolle von
Aerosolteilchen an globalen Klimaänderungen hervor (IPCC, 1994). Auf der Dahlem
I(onferenz 1994 'Aerosol Forcing of Climate', wurclen die Ziele zukänftiger Aerosolfor-
schnng wie folgt clefiniert (Duce, 1994):
Zi,el der Aer"osolfor-schrn'tg i,st d,i,e E'it¿schtítzu,ng der kor¿trollierer¿d,en Faktoren, der geogra-
ph'isch,erz u,nd ze'itl'ich,en Vari,at'ion der Strøhhrngsei,genschafterr, atm,osplt,ririscher Aerosole,
-qr¡ut'ie d'ie Uberprüftn'tg d,es Um,fangs, 'irt, dem, do,s Forci,rtg du,rch direkte tn¿d'indi,rekte Ef-
fekte d,em, der Tre'ibhûusgase entgegenw,irken.
Aelosol, clie Gesarntheit flüssiger uncl fester Partikel im Luftvolumen im Nano- uncl Mi-
lçrometer'bereich unterliegt einem atmosphärischen l(reislauf mit unterschiecllichen natür-
liciren uncl anthropogenen Quellen, chernischen uncl physikalischen lJmwancllungen uncl
veltikalem uncl horizontalem Transport, sowie Senkenplozessen. Die regional und zeitlich
variable Zusa,mmensetzttng cles Aerosols bewirkt sowohl einen clilekten als auch einen in-
clireltten inhomogenen Antlieb cles Klimasystems: direkt clurch Reflexion und Absorption
solarer uncl terrestrischer Strahlung, indirekt durch die Ändelung del Strahlungseigen-
sclraften von Wolken sowie dulch clie Beeinflussung cler Chemie der Atmosphäre, z.B.
Anclerung clel Spulenstofitrrreisläufe clurch Aelosoloberflächen. Daräber hinaus ist clie
Strahlungswirliung cles Aerosols abhängig vom Einfallsr,vinkei der Strahlung uncl von cler.
Boclenalbeclo.
Diese I(omplexität cler Aerosolrnihrophysik uncl -chemie begränclet clie Tatsache, claß
bis heute kaurn eine urnfassencle Abschätzung des globalen Klimaantriebs, sowohl clurch
anthropogene als auch natürliche Aerosole in cler Troposphäre, auf cler Gruncllage ei-
nes Klimamoclells existiert. Einen ersten Ansatz zur Abschätzung der globalen Aerosol-
Strahlung-Wechselwirkung für anthropogenes uncl natürliches Aerosol in einem Klimamo-
clell liefert clie Stuclie von Tanre (1984). Detaillierte, plozeßorientierte, mikrophysilialische
Transportmodelle zur Abschätzung cler Aelosoleigenschaften und -honzentrationen gibt
es bisher nur für einige Aerosolkomponenten. Del Nachteil ist, daß sie sehr rechenzeitin-
tensiv sincl uncl es kurzflistig keine htlöglichheit geben wird, alle Aerosole im Klimamoclell
zu beräcksichtigen.
Hier setzt cliese ArJ¡eit an: .Welche Möglichkeit gibt es derzeit, um Aerosole,
ihre Verteilungen und optischen Eigenschaften effizient in Klimamodellen zu
berücksichtigen und wie wirken sich die Aerosole auf das Klima aus?
2 1. Einleitung
Effízient in Bezug auf clie Rechenzeit von Klimamodellen bedeutet, daß es sinnvoll ist,
insofern man sich nicht für prozessorientierte Details der Aerosolphysili intelessiert, zu
einem rnehr ocler weniger fixen Aerosol äberzugehen.
Ein derartiger Ansatz wircl derzeit im globalen Klimamodell ECHAM des MPI Hamburg
angewenclet, cler jedoch bereits in clen siebziger Jahren entwickelt wurde, und vom l(on-
zept hel mittlerweile veraltet ist. Bei clieser Nlethode werden die globalen Verteilungen cler
optischen Eigenschaften fünf velschieclener Aerosole sowie dreier Hintergruncl-Aerosole
im Sirahlungstransport berticksichtigt. Die optischen Eigenschaften cler Aerosole wurden
von Shettle uncl Fenn (1976) aus Messungen abgeleitet. Die globalen Verteilungen clieser
Aerosole entstanclen auf der Gruncllage von Empfehlungen cles WCP 12 Reports (1980).
Zwätzlich wurden Plausibilitåtsannahmen gemacht, um das Aerosol im l(limamodell
zu beriïclisichtigen. Dieses lionzept ermöglicht içeinerlei Rückschlüsse auf tatsächliche
Ma,ssenmischungsverhältnisse ocler Teilchenzahlen. Auch ist keine Flexibilität volgese-
hen. Das becleutet, clal3 man keine Sensitivitätsstuciien beziïglich einzelnel Aelosole
dulchfähren kann. Jedoch stellen sie eine Vergleichsbasis, einen Referenzzustancl clar.
Da,s von Toon nncl Pollack (1976) entwickelte Nloclell mittlerer atmosphärischer Aerosole
ist ebenfalls veraltet.
Zum heutigen Zeitpunkt gibt es ebenso keine globalen flächendeckenclen Messungen von
Aerosolzusarnmensetzungen uncl optischen Eigenschaften. Eine globale Znsammenstel-
lung exisitierender Messungen cler Aelosole, sowohl ihrer mikrophysikalischen Eigenschaf-
ten als auch clel optischen, uncl Transportlechnungen sincl in clem Globalen Aerosolda-
tensa,tz (GADS) nach liöpke et al. (1997) enthalten. Daher bietet sich GADS derzeit
zur Berücksichtigung von Aerosolen in I{limamoclellen an. El basiert auf ciem l(onzept
der externen Mischung intern gemischter Aelosole. Es werclen alle Aerosolkomponenten
eingeschlosse,n, clie fär clie Atmosphäre reprä,sentativ sincl. Sie werden charakterisiert
durch ihle Größenverteilung und ihren Brechungsindex in Allhängigkeit von der Wel-
lenlänge. Diese Aerosole resultieren aus Quellen am Boden und cler freien Atmosphäre,
Umwancllungs- uncl Senkenprozessen. Basierencl auf cler Mie-Theorie wulclen fär clie Ae-
rosolkomponenten clie optischen Eigenschaften zwischen 0.3 uncl 4A ¡tm in 8 verschieclene
Feuchteklassen berechnet. Zusätzlich zu den optischen Eigenschaften liegt die globale
Velteilting clel Aerosolkonrponenten auf einem 5 x 5 Gracl Gitter für Winter uncl Som-
mer vor. Ebenfalls berücksichtigt sincl clie Veltikalprofile del Aerosolverteilungen.
Dieser Aerosoldatensatz eignet sich claher gut zur Integration in das globale spelitrale
Zirhulationsmoclell ECHAM (Roeckner et al., 1996) arn DI(RZ in Hamburg. GADS kann
in clie T21-Version mit 19 Niveaus cles ECHAM übelnommerì werden. Die optischen
Eigenschaften cler Aerosollcomponenten werden im Strahlungscode direkt verwenclet.
Aufgruncl der Stukturierung von GADS ist es möglich, Abschätzungen zum Strahlungs-
antlieb sowohl clurch clas Gesamtaerosol als anch durch jecle Komponente einzeln clulch-
znfälrren. Die Ergebnisse können ebenso zw Yeúfrzierung weiter entwickeltel Aelosol-
transportrnoclelle irerangezogen werclen.
Außerclem hönnen anhand cler Rechnungen rnit cler l-climensionalen Version cles ECHAM
uncl clel Velrvenclung von GADS die Auswirkungen cles direkten Strahlungsantriebs von
Aerosolen, z.B. auf clie R,eduktion clel Globalstlahlung, interpretiert werden.
1.2. Wissenssta,nd tJ
L.2 'W.issensstand
Die Auswirkungen cles möglichen direkten Antriebs von troposphärischem Aerosol konn-
ten bisher anhand von Modellierungen nur grob abgeschätzt werden. Messungen liegen
nur für bestimmte Regionen vor.
o Eine signifikante Reduktion der solaren Einstrahlung im Vergleich zu vorindustriel-
len Zeiten wurde sowohl in den USA (Ball und Robinson, 1982) ais auch in Europa
von Liepert et al. (1994) festgestellt. Bali und Robinson (1982) gehen clavon aus,
daß clie solare Einstrahlung pro Jahr im Osten cler Vereinigten Staaten um etwa
7.5 % recluziert wircl. Liepert et al. (199a) weisen anhand von Messungen eine Re-
cluktion clel Globalstrahlung von 2% 
- 
3% pro Jahrzehnt für clie veïgangenen vier
Jahrzehnte nach.
o Auch in China kann man in cler Sichuan-Provinz eine Abkühlung und eine Recluh-
tion cler Solarstlahlung am Boden innerhaib cler letzten 40 Jahre festellen, clie zu ei-
nem \Mesentlichen Anteil anf eine Zunahme cler Aerosolkonzentration zurückzuführen
ist (Xiaowen et a,1., 1995).
o Coakiey et al. (1983) gehen von einer giobalen Abkühlungsrate von 2_3 K clurch
Hintergrundaerosol aus. Unter del Annahme, daß sich etwa 50% des Aerosols aus
anthrop ogenem S ulfat aerosol uncl organischen Teilchen zusamlnenst zen, s chät zt An-
clreae (1995) clie Abkühlungsrate durch anthropogenes Aerosol auf 1-1.5 K. 1985
stellen Coakley und Cess (19S5) eine Stuclie vor, in cler cler direkte Strahlungsantrieb
clurch tloposphärisches Aerosol natärlichen Ursprungs im Klimamoclell berüchsich-
tigt wircl. hn globalen Mittel wird clel solare Strahlungsfluß am Oberrancl cler At-
nrosphäre trrn 3 W f nz2 reduziert, am Boclen um 4.4 W f rn2 , die untere Troposphäre
gewinnt I.4Wf nt2. Ûber den I(ontinenten wilcl die Temperatur um-0.27 K reclu-
ziert,.
¡ AVHRR-Satellitenmessungen lokalisieren anwachsende optische Dicken von Aero-
sol über den Ozeanen cler Nordhemisphäre in der Nähe industrialisielter Regio-
nen uncl westlich cler Sahara (Durkee et al., 1983). Auswertungen von Messungen
cles Nimbus-7-Satelliten mit dem Total Ozone Mapping Spectrometer (TOMS) von
Herman et al. (1997) liefern Verteilungen UV absorbierencler Aerosole durch Bio-
masserlverbrennung, Wüstenaerosole, vulkanische Asche und brennende Ölquellen
ol¡elhalb von 1-2 km Höhe fiïr clen Zeitraum zwischen 1979 uncl 1993.
o Enghardt uncl Rohcle (1993) zeigen, daß der prognostizier-te Temperaturanstieg
clurch Treibhausgase cler Norcihemisphåre clurch Aerosole abgeschwächt wird.
o Großskalige Simula,tionen zur Verteilung atmophärischen Aerosols wurclen fiïr mi-
neralische Teilchen von Westphal (1988) und Tegen (1996) clurchgefährt. Wefers
et al. (1990) und Joussaume et. al (1989) bestimmen clie globale Verteilung von
Wästensancl. lVeitergehencl untersucht Tegen (1996) clen Einfluß mineralischen
Aerosols, clas dulch anthropogene Einwirkung freigesetzt, wircl, auf clen Strahlungs-
haushalt. Dabei zeigt sich, daß mineralisches Aeorosol zu einem Anteil von 30-50
%, clurch Bearbeitung von Böden, freigesetzt wircl. Sie zeigt, claß del mittlere
clurch tnineralische Aerosole verursachte Stlahlungsantrieb vergleichbar mit dem
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clel Treibhausgase und industrieller Sulfat-Aerosole ist.
o Globale Modelle zur Bestimmung der Sulfatverteilung existieren von Langner (1998).
Diese Verteilungen lieferten die Grundlage zur Abschätzung der direlçten Klimawir-
ktrng von Sulfaten. Charlson et al. (1992) schätzen den globalen mittleren solaren
Stlahlungsantieb durch clie anthropogenen Sulfate mit -0.3 Wl*'ab, Kiehl uncl
Briegleb (1993) mit -0.6 Wl*'. Taylor und Penner (199a) koppelten ein tro-
posphärisches Chemie Modell mit einem globalen Klimamodell. Sie gehen von
einem globalen mittleren Strahlungsantrieb von -0.9 Wf nf aus. Weitergehencle
Untersuchungen von Nemesure et al. (1995) betrachten clie Sensitivität des kurzwel-
ligen Strahlungsantriebs anthropogenen Sulfataerosols bezüglich cler Teilchengröße,
Zusamrrrensetzung uncl relativer Feuchte. Das Intergovernmental Panel on Clima-
te Change (IPCC, 1994) schätzt den globalen mittleren Strahlungsantrieb clurch
Sulfataelosol uncl Aerosol aus Biomassenverbrennung auf -0.3 
- 
-1.5 Wl*'.
¡ Den Schwefelkreislauf uncl seinen Effekt auf die kurzwellige Stlahlung untersuchen
Feichtel et al. (1997). Sie koppein clas globale Zirkulationsmoclell ECHAM4 mit
einem Chernie Modell, um clie Sulfatverteilung zu bestimmen. Der Wasserkreis-
lauf wircl berticksichtigt. Sie führen zwei Expelimente durch: mit vorinclustriellen
und clerzeitigen Sulfatemissionen. Del clirekte kurzwellige Strahlungsantrieb clurch
Schwefel beträgt hier im Jahresmittel -0.35 Wf n"t2, der indirekte Strahlungsantrieb
-0.64 Wf nf .
o Globale Transportmodelle ftïr Ruß wurclen von Coohe uncl Wilson (1996) uncl Lious-
se et al. (1996), entwiclielt. Penner et al. (1992) erstelleneine globale Rußverteilung.
o Hayr,voocl uncl Shine (1995) berechneten einen globalen urittleren Strahlungsantrieb
clulclr R,uß uncl Sulfatteilchen von 0.1 uncl -0.28 l4/fm2. Neuele Ergebnisse aus
LTntersuchungen zum gelioppelten direkten Strahlungsantrieb von RulS und Sulfaten
gibt es von Schult uncl Feichter'(1997), clie in liapitel S.l genauer diskutiert werden.
o l{eup-Thiel (1997) entwickelte ein Aerosoltransportmodul zur Integration in das
I(limamoclell ECHAMS. Dieses Moclul löst die Transportgleichungen ftïr natärliches
Aelosol clreier Gr'ößenklassen und benutzt Parameterisierungen für die Quellen und
Senken sowie Wechselwirkungen von Aersolteilchen. Es ist in cler La,ge, die globale
Verteilung natürlichen Aelosols zu berech.nen.
Diese Ûbersicht, clie nicht cien Anspruch auf Vollstäncliglieit erhebt uncl sich auf clen clireli-
ten Aerosoleffekt beschränkt, macht deutlich, claß clie lJntersuchungen zwar Erkenntnisse
zum AerosoleinflulS liefern, aber zur Abschätzung cles Strahhingseinflußes cles gesamten
natüriichen uncl anthropogenen Aerosols auf das Klima in einem globalen Klimamoclell
noch unzureichencl sincl. Das führt clazu, daß in dieser Arbeit bei der Diskussion cler
Klimawirkung troposphärischen Aelosols kein d.ilekter Literaturvergleich möglich ist.
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1-.3 Vorgehens\\¡eise
Ausgehencl von clieser Motivation gliedert sich die Arbeit wie folgt
o Die erste Frage, die sich stellt, ist: Wie ändert das Aerosol den Strahlungstrans-
port? Dazt untersuchen wir die Abhängigkeit des kurzwelligen Aerosolstrahlungs-
antriebs von clem Einfallswinkel der Sonne und der Bodenalbedo, die ein globales
mittleres Aerosol verursacht. Dies Studie in Kapitel3 wircl mit einem ô-Eddington-
Strahlungstlansportmodell ciurchgeführt und stellt eine wichtige Grundlage zur In-
terpretation cles kurzwelligen Strahlungsantriebs durch Aerosol in Kiimamodellen
clar.
o Der vom Aerosol moclifizierte Strahlungstransport ändert clie Temperatur und be-
einflußt clie anclelen diabatischen Prozesse. Anhancl von Studien mit einer vertikalen
Säule des Klimamoclells ECHAM3 (ECHAMID), in das mit Hilfe der Anomalie-
Forcing-Technik der Strahlungsantrieb clurch Aerosol integriert wir-d, erhalten wir
einen sehr guten Einblick in clie Wechselwirkung des Strahlungsantriebs durch Aero-
sol mit den cliabatischen Ptozessen, clie zu weiteren Temperaturänclerungen fiïhren.
Messungen cler Sonnenstlahlung in Europa in mehreren Regionen zeigen einen
Trend zul Recluktion der Sonnenstrahlung am Boden. Hiel bietet sich eine An-
rvenclungsmöglichkeit cles ECHAMlD. Anhand einer realistischen Veränclerung cler
Aerosolzusammensetzung wircl gezeigt, daß die Veränclerung cler Aerosolzusammen-
setzung eine mögliche Ursache clieser Reduktion ist. Die Berechnungen werclen in
Iiapitel 4 für mittlele nördliche Breiten vorgestellt.
o Die Abschätzung cler globalen Klimawirkung cles Aelosolstrahlungsantriebs stellt
clas eigentliche Ziel clieser Arbeit clar. Dazu wird cler Globale Aerosoldatensatz
(GADS) in clas globale Klimamoclell ECHAM cles Deutschen Klimalechenzentrums
(DI(RZ) integriert und Simulationen durchgefiîhrt. Der Datensatz liegt für- clie
Sommer- uncl Wintermonate vor,, claher werden clie Integrationen übel einen Zeit-
raum von jeweils 24 permanenten Monaten: Juli repräsentativ für Sommer (Juni,
Juli, August) uncl Januar für Winter (Dezember,, Januar, Februar) vorgenommen.
Es wircl die T2l-Auflösung mit 19 vertikalen Niveaus benutzt. Nach einer kur'-
zen Einschwingphase cles Moclells von 4 Monaten werclen clie zu untersuchenden
meteorologisc'hen Größen über zwanzig Monate gemittelt. Dabei werden clie zeitli-
chen Mittelwerte sowohl als globale Verteilungen, zonale uncl globale Mittel unter-
sucht. Es ist nicht erforderlich, mit einem gekoppelten Ozean-Atrnosphär'en-Modell
zu rechnen, cla es sich um eine Abschätzung der heutigen Aerosol-Verteilung han-
clelt, die konsistent mit dem heute beobachteten l(limazustancl ist.
o Die Ergebnisse cler Simulationen mit dem Globalen Aerosoldatensatz können nicht
clirekt valicliert wer.clen, cla es bisher keine Klimamodelle gibt, die die Gesamtheit
cler Aerosole auf einem aktuellen Standard beriïcksichtigen. Daher wird in l{apitel 6
untersucht, inrvieweit sich das mittlere Klima des ECHAM mit GADS im Vergieich
zu Messungen uncl clen Aerosolen, clie clelzeitig im l(limamoclell beräcksichtigt wer-
clen, unterscheiclet.
o In Kapitel 7 wircl eine Validierung mit ERBE Daten versucht und abgeschätzt, ol:
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uncl inwieweit der GADS zu einer Velbesserung des Modellklimas führt.
o Eine weitere Vergleichsmöglichkeit der Qualität des GADS in Klimamodellen ist
clie Auswahl einzelner Komponenten, für' die bereits Modellrechnungen vorliegen.
Dies wird am Beispiel mineralischer Teilchen in Kapitel 8.1 sowie für Ruß und
wasserlöslicire Aelosole in l{apitel 8.3 durchgefährt.
o Del Ausblick zeigt Möglichkeiten auf, den Globalen Aerosoldatensatz zu verbessern
und einen Jahresgang zu berücksichtigen. Außerdem wird ein Ansatz vorgestellt,
clen Datensatz an höhere Modellauflösungen anzupassen.
2 Der Globale Aerosoldatensatz
Detaillielte auf cler Ndiklophysik basierende Moclellierungen cler komplexen Prozesse cler
Quellen, Senlten, Umwancllungsmechanismen uncl cles Transports von Aerosolteilchen gibt
es clerzeit nur für' wenige Aerosole. Diese Art von Moclellierung ist auch zu komplex, um
sie fär alle existierenclen Aerosole in ein Klimamoclell zu integrieren. Deshalb bietet sich
GADS an, uln ihn in ein l(limamoclell für clie Abschätzung cler l(limawirkung von Aerosol
zu bemrtzen.
Der Globale Aerosolclatensatz (GADS) beliïcksichtigt alle natürlichen uncl anthropogenen
Aerosole auf einem 5 x 5 Grad Gitter fär Sornrner (Juni bis August) uncl Winter (Dezem-
bel bis Febrrrar). Die vertikale Auflösung liegt ftïr 19 Schichten vor. Troposphärisches
Aerosol r,vircl beschrieben als externe Mischung reiner oder intern gemischter Aerosolkom-
ponenten. Hier werclen 10 Aerosolkomponenten definiert, clie clurch die Grössenverteilung
(rnikrophysikalische Eigenscha,ft) uncl clen wellenlängenabhängigen Blechungsindex (che-
mische Eigenschaft) characterisiert werclen. Die Grössenverteilung jeder Komponente ist
eine Log-Normal Verteilung. Hygroskopische und deliquescente Teilchen wachsen mit
ansteigender Umgebungsfeuchte; ihre Dichte und der Brechungsindex änclern sich. Diese
Valiabilität wircl ftir 8 Feuchteklassen berücksichtigt. Die optischen Eigenschaften jeder
I{omponente werden ftir 60 Wellenlängenbereiche nach cler Mie-Theorie l¡erechnet. Das
Aerosol ist fär jeden Gitterpunkt individuell aus bis zu jeweils 4 Komponenten zusalnlnen-
gesetzt. Es wircl in 'Ieilchenzahlen gegeben, da man cliese auch bei Feuchteãndelungen als
konstant a,nsehen ka,nn, Massenmischungsverhältnisse jecloch abhängig von cler relativen
Feuchte sincl.
2.L Die Aerosol Komponenten
o Wasselunlösliche Teilchen (INSO) sincl eine Nlischung a,us Staub, I{rustenmaterial
uncl nichtlöslicher organischer Teilchen in mittleren Breiten, jedoch kein Wtistenaeïo-
sol.
Die Single Sacttering Albedo zeigt hohe Absorptionseigenschaften.
Diese Teilchen haben eine kurze Lebensdauer, claher findet man sie in Quellnähe.
Quellen sind inclustrielle PLozesse, Asche, Erosion von Krustenrnaterial sowie bio-
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gene Plozesse, wie Polien, Spolen ocler auch Teile von Blätteln. Maximale Kon-
zentrationen finclet man über trockenen Erdoberflächen mit wenig Bewuchs und
in Gebieten intensiven Ackerbaus, niedrigere l(onzentrationen über feuchten Wald-
gebieten und Gebieten mit wenig Bewuchs. Die Konzentrationen sind im Winter
niedliger als im Sommer. Dies erklärt die hohen Werte über den Kontinenten,
nieclrige Werte in polaren Regionen. Ûber clen Ozeanen ist diese Komponente ver-
nachlässigbar, ebenso in Wüstenregionen, wo mineralische Aerosole zu Beschreibung
des nichtlöslichen Aerosolanteils dienen.
o Wasserlösliche Teilchen (\MASO) bestehen aus verschiedenen Sulfaten, Nitraten
und anderen wasserlöslichen Substanzen. Wasserlösliche Teilchen entstehen durch
Gas-Teilchen Umwandlung, industrielle uncl natürliche Prozesse. Ebenso können
sie vom Boclen ocler biologischen Quellen direkt frei gesetzt werden.
Die optischen Eigenschaften clieser hygroskopischen Teilchen sincl abhängig von cler
relativen Feuchte. Die primäre optische Eigenschaft liegt in cler Streuung. Au-
ßeldem sincl diese Teilchen sehr wichtig für clen indirekten Aerosoleffekt, cla sie in
Verbinclung mit Wolken, die optischen Eigenschaften derer verändern.
Die anthropogenen Quellen fähren zu hohen l(onzentrationen in inclustrialisierten
uncl stäcltisclr.en Regionen mit einem Maximum im Sommer. Auch die unterschiecl-
liche Regenwahrscheinlichlieit bestimmt clen WASO Arrteil, z.B. im tropischen Re-
genwald haben clie wasserlöslichen Aerosole in der tlockenen Jahleszeit eine längere
Lebensdauel als in cler Regenzeit uncl somit höhere l{onzentrationen. Uber clen
Ozeanen nimrnt man an) daß die wasserlösliche l(omponente aus einer Mischung
von Seesa,lz Sulfat uncl Sulfat aus biologischer Aktivität besteht. In polaren Regio-
nen finclet rna,n einen großen Unterschiecl zwischen Sommer und Winter derart, daß
im Winter clulch einen verstärkten norclwärts Transpolt eine Ansammlung lvas-
serlöslichel Teilchen erfolgt, dem " Arktic Haze".
o Ruß (SOOT) entsteht clulch Verbrennungsplozesse fossiler Brennstoffe, Haushalte,
Inclustrie, Heizung Verkehr uncl Biomassenverbrennung. Es sincl also Aerosole, die
im wesentlichen clurch anthropogene Prozesse erzeugt werden.
Sie haben eine ansgeprägte absorbierencle Wirkung.
Somit spiegelt sich clie Industrialisierung, uncl Besiecllungsclichte, sowie cler tech-
nische Stanclarcl in cler globalen Rußverteilung wiecler. Die Konzentrationen sind
im Wintel clicht besiecleltel Gebiete am höchsten. Außerdern ist die Biomassenver-
brenmrng in Aflika uncl Süd-Amerika eine wichtige Rußquelle. Ruß wird ebenfalls
tïber clie Ozea,ne tlansportiert uncl im Winter in arktische Regionen, so daß clie
I(onzentrationen ansteigen.
¡ Seesa,iz Aerosole werclen hier in 2 Größenlilassen beschrieben, dem
* Accurnulation Mocle (0.L ¡tm 1r^ 1 I prm), (SSAM)
- 
uncl dem Coarse Nlocle (I p* ( r- <10 pnz), (SSCM).
Seesalzteilchen sind repr'äsentativ ftir die Grenzschicht über dem Wasser. Ihre Teil-
chenzahl wircl in Abhängigkeit von der Winclgeschwindigkeit berechnet. Die jah-
7
8 2. Der Globale Aerosoldatensatz
reszeitliche Variablilität der Windgeschwingigkeit spiegelt sich in den Verteilungen
wiecler, z.B. im Winter gibt es hohe Seesalzkonzentrationen in nördlichen Breiten.
o Die mineralischen Teilchen cler ariden Regionen werden mit 4 Komponenten gleichen
Blechungsinclexes jecloch unterschiedlicher Größe beschrieben:
- 
MINM, Teilchen im Nucleus Mode (0.0I p,m 1rn 10.I ¡r.m),
- 
MIAM, Teilchen im Accumulation Mode ( A.L ¡-tm 1rm. 11 pm) uncl
- 
MICM, Teilchen im Coarse Mode (L p^ < rm < L0 ptn).
- 
MITR, beschreibt das Aerosol, das über große Distanzen transportiert wird,
wie z.B die Schicht Wüstenstaub westlich der Sahara über dem Atlantik.
Minelalische Teilchen unterliegen keiner Abhängigkeit von cler Umgebungsfeuchte.
Die globaie Verteilung mineralischen Aerosols ist stark jahreszeitenabhängig) \Mas
auf das variable Zirkulationssystem zurückzuführen ist.
r Die Komponente (SUSO) beschreibt clas stratosphärische Aerosol, bestehend über-
wiegencl aus Schwefelsäure. Maximale Werte treten im Sommer der Südhemisphäre
in cler Antarktis Region auf.
2.2 Vertikale Aerosolverteilung
Die vertikale Aerosolverteilung ist abhängig von der aktuellen thermischen Struktur und
clen Mischungs Prozessen uncl damit sehr variab el. Zu Vereinfachung ftir clas Klimamo-
clell wircl die Aturosphäre in clie bodennahe Grenzschicht, freie Troposphäre und Stlato-
sphäre untelglieclert.
Ausgehencl von einer guten Durchmischung der boclennahen Grenzschicht, nimmt man
a,n, claß clie Aerosolkonzentration dort konstant ist. Die Schichtdicke der bodennahen
Grenzschicht hängt vom lJntergrund, der Jahreszeit und den aerosolerzeugenclen Prozes-
sen ab. Ihre Dicke über Lanclflächen außerhalb von Wüsten beträgt 2 km. Ûber Ozeanen
wircl eine exponentielle Abnahme von 1 km bis zt2km angenommen . Befindet sich riber
clen Ozeanen eine Schicht transportierten Wtistenaerosols, so befinclet sich cliese in einer
Höhe von 2 bis 3.5 km. Über Wüsten erreichen clie Aerosole größere Höhen bis zu 6 km
mit exponentieller Abnahme ab einer Skalenhöhe von 2 km. Im arktischen Winter fin-
clet ma,n eine Zunahme cler Aerosolkonzentlation mit der Höhe clurch Transportpïozesse.
Hiel nimmt man konstantes Aerosol bis zu 2 km Höhe an. In cler Antarktischen Region
herrscht eine gute Druchmischung bis etwa 5 km vor.
In cler freien Troposphäre nörcllich von 20o wild die Aerosolzusammensetzung clurch
ein gealtertes kontinentales Aerosol beschrieben. In cler' äquatorialen Region und der
siïcllichen Hemisphäre besteht die fleie Troposphä e aus der wasserlöslichen l{omponen-
te. Diese konstante Zusammensetzung wircl aus Satellitenmessungen in Abhängigkeit von
clel Jahleszeit abgeleitet uncl bis zur Tlopoausenhöhe variiert.
Das stratosphärische Aerosol gilt ftir eine vulkanisch ungestörte Stratosphåre ohne Vul-
kaneinfluss und ohne Flugzeugabgase.
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3 Der mittlere globale Aerosolstrahlungsantrieb
Um clen Einfluß der Bodenalbedo und des Sonnenwinkels eines global mittleren Ae-
rosols auf den hurzwelligen Strahlungsantrieb zu zeigen, nutzen wir clas d-Eddington-
Strahlungstransportmodell DELED, das in Hamburg bereits mehlfach erfolgreich zur
Abschätzung cler Auswilkungen von Aerosol auf den Strahlungshaushalt z.B. bei Bakan
et al. (1991), Graf (1993) und Schult (1997) genutzt wulde. Damit elhalten wir eine
erste Abschätzung, welchen mittleren globalen kurzweliigen Aerosolstrahlungsantrieb wil
erwartett.
Das DELED löst die Stlahlungsübertragungsgleichung nach der d-Eclclington-Methode
(Joseph et al., 1976) unter cler Annahme, daß der Strahlungstransport unabhängig vom
Azinrutwinkel ist. Der kurzwellige Strahlungsbereich zwischen 0.3 
- 
3.6 p"m wird in acht
Intervalle unterglieclelt, cler langwellige zwischen 3.6 - 100 plnin 18 Intervalle. Das Mo-
clell berüclisichtige Rayleigh-Streuung, Absorption von Wasserdarnpf, Kohlendioxid uncl
Ozon sowie clie Extinlction clurch Wassertropfen uncl Aerosole. Ftïr jeclen Welleniängen-
bereich wircl clie Transmissionsfunktion cler becleutenclen Absorber in Form von e-Reihen
entwickelt. Für' jeden cliesel Terme wircl die monochromatische Strahlungstlansportglei-
chung gelöst und clie resultierenden StrahlungsflußclivergenzerÌ summiert. Die optischen
Eigenschafien troposphärischen uncl stratosphärischen Aerosols sincl beräcksichtigt. Der
Stlahlungsantrieb am Oberrancl cler Atmosphäre wird hiel bei 150 hPa unter mittle-
len Juli Beclingungen berechnet. Wolken werclen nicht berücksichtigt. Die Ergebnisse
lepäsentieren ein Mittel über clie Sonnenscheinclauel. Das hier in den Rechnungen be-
nutzte mittlere Aelosol ist die global gemitteite Vertikalverteilung aller GADS Aerosol-
Zusarnmensetzungen.
Abbilclung 1, oben, zeigt clen kurzwelligen Strahlungsantlieb in 150 hPa clurch clas globa-
le mittlere Aelosol in Abhängigkeit von cler Boclenalbedo. Der Cosinus des Zenitwinkels
betr'ägt 0.5. Der solare Antrieb über dunklen Flächen ist bis zu einer Bodenalbeclo von
0.5 negativ, uncl wird bei zunehmencler Bodenalbeclo geringer. Ab einer Boclenalbedo
von 0.55 wircl cler kurzwellige direkte Aerosolstrahlungsantrieb positiv. Das heißt, riber
hellen Oberflächen nncl somit hoher Albedo, wird bei der Anwesenheit einer Aerosol-
schicht weniger kurzwellige Strahlung reflektiert als ohne diese. Dies führt dann zu einem
Energiegewinn für clie Atmosphäre (2.8. tiber Schneeflächen). Das Gegenteil geschieht
über clunklen Flächen. Hier wird mit Aerosol mehl Strahlung reflektiert als oh.ne uncl
clie Atmosphäre verliert Energie. Dies hat einen negativen Antrieb zur Folge, wie wir ihn
z.B. über clen clunhlen Wasseroberflächen der Ozeane erwarten. Die untere Abbilclung 1
veranschaulicht clie Abliängigkeit des kurzwelligen Strahlungsantriebs vom Einfallswin-
kel clel Soune, bei einer angenommenen Bodenalbedo von 0.3. Der Antrieb ist negativ
mit einem Minirnum uncl Wendepunkt bei geringen Sonneneinfallswinkeln. Der negative
Antrieb verringelt sich mit abnehmendem Zenitwinkel.
Wir erwarten also irn globalen Mittel einen negativen clirelçten kurzwelligen Strahiungs-
antrieb, der jecloch regional inhomogen ist. In Abhängigkeit vom Sonnenwinkel, cler
Boclenalbeclo uncl clen optischen Eigenschaften des Aerosols kann der Antrieb regional
sowohl positiv als auch negativ sein. Die Abhängigkeiten sincl nicht linear.
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Abbildung 1: Oben: I(urzwelliger Strahlungsantrieb in 150 hPa eines global mittleren
Aerosols in Abhängigkeit von der Bodenalbecio. Der Zenitwinkel beträgt 0.5. Unten:
Iiurzwelliger Strahlungsantrieb am Oberrand der Atmosphäre in Abhängigkeit vom Ein-
fallswinkel cler Sonne, bei einer Bodenalbedo von 0.3. Die Berechnungen erfolgten für
mittlere Juli Bedingungen.
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4 Aerosol in einer Säule des Klimamodells
4.L ECHAMl.D
Die ein-climensionale Version cles ECHAM3 (ECHAMID) beschreibt clie Physik einer
beliebig auswählbalen Säule des globaien Klimamodells. Es basiert auf den Grundglei-
chungen für horizontal hornogene Bedingungen in Reynolds statistischer Approximation,
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Die lokale zeitliche Anderung clel Horizontalgeschwindiglieiten wircl clurch clas geostlo-
phische Gleichgewicht und clen vertikalen turbulenten Fluß beschrieben. Die vertikale
Winclschelung cler Horizontalgeschincligkeiten wilcl zur Bestimmung cler atmosphär'ischen
Sta,bilität genutzt. U uncl V sincl clie Horizontalgeschwincligkeiten in karthesischen Ko-
orclinaten, C/n und Vo die geostrophischen Komponenten. f symbolisiert clen Coriolis
Parameter. Die Tenclenz cler Temperatur T ergibt sich aus dem vertikalen turbulen-
ten Wärmetransport, clurch honvektive Prozesse, Strahlungsübertragung, und clen Strah-
lungsantrieb duch Aerosol ASF. co ist die spezifische Wrirmekap azilàt bei konstantem
Dluck. F beschreibt clie langwelligen und kurzwelligen Strahlungsflussdichten. Die Ter-
me 4 uncl 5 clel Gleichung 4 repräsentieren die Aclvektion von Feuchte und Wärme.
V 
- 
(zr,,u, r.tr) ist clel Vektor der Windgeschwindigkeit und r¿(i : L,2,3) sind die Kar-
tesischen I{oorclinaten. Die spezifische Feuchte wird durch den vertikalen turbulenten
Transport,, Konclensation (C) und Verclunstung (E) von Wasserdampf uncl Nieclerschlag
sowie clurch konvektive Prozesse (CV) verändert. Die zeitliche lokale Änderung des Wol-
i<enwassers (m) wircl durch die turbulenten Transporte, Kondensation von Wolkenwasser,
I(onversion von Wolkentropfen uncl/oder die Sedimentatìon von Eiskristallen beeinflußt.
C > 0 (C < 0) beschreibt clen Effekt von Iiondensation (Verdunstung) von Wasser-
clampf (Wolkenwasser) und E > 0 clie Verclunstung von Nieclerschlag. P repräsentiert clie
I(onversion von Wolkentropfen und/oder die Seclimentation von Eiskristallen.
Die Modellgleichungen werden ftir 19 vertikale Niveaus im hybriden Sigma-System gelöst
und beinhalten die gleichen physikaiischen Parameterisierungen wie das globale Modell
cler Atmosphäre, clas bei Roeckner et al. (1992) im Detail beschrieben wircl. Es ist in
weiten Teilen iclentisch zu dem in Kapitel 5 beschriebenen ECHAM4. Die Untersciriede
zwischen ECHAMS und ECHAM4 findet man bei Roeckner et al (1996).
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Das Strahlungsschema cles ECHAM3 unterschieclet sich von clem des ECHAM4. Es ist bei
beiclen Moclellversionen ein Zweistrom-Verfahren, beschrieben bei Kerschgens et al. (1978)
uncl Zdunkowski et al. (1980). Der langwellige Bereich ist untergliedelt in 6 Spektralbe-
leiche, in denen clie Absorption cles Wasserdampfes, cles C02, des Ozons uncl cler Aerosole
belücksichtigt rvircl. Die optischen Parameter der wolkenfreien Atmosphäre werclen na,ch
Hense (1982) verwendet. Im langwelligen Bereich wircl ciie Streuung vernachlässigt. Der
knrzwellige Spektralbereich ist in vier Intervalle zwischen 0.215 Lrn¿ - 3.58 ¡lrrz unter-
glieclelt, mit denselben Absorbern wie im langwelligen Bereich. Die optische Dicke fiïr
Absorber ist eine Funktion der effelitiven Absorbeïmenge. Rayleigh-streuung wircl über
eine Para,metelisierung clel optischen Dicke berücksichtigt. Streuung und Absorptions-
koeffizienten sincl fúr Aelosole nach Shettle uncl Fenn (1976) vorgegeben.
Dieses Strahlungsschema ist noch nicht in clel Lage, clie optischen Eigenschaften von
zusätzlichen Aelosolen zn beräcksichtigen. Daher wircl hier die sogenannte Anomaly
Forcing Technili angewenclet. Diese Methocle wurcle bereits erfolgreich bei Stuclien zulì
Iilimaeffektes cler brennenclen Ölquellen in Kuwait währencl des Golfkrieges von Bakan et
al. (1991) als attch zu Studien cles stratosphärischen Sulfats cles Pinatubo Ausbluchs von
Graf et al. (1992) a,ngewenclet. Dazu wircl das ô-Edclington Strahlungsübertragungsmoclell


















Aìrbilclung 2: Nlociellkonfiguration clel Anomaly Folcing Technik: Die einciimensionale
Version des ECHAM3 und das ó-Eclclington-Strahlungstranspoltmoclell.
In Abbilclung 2 q'ircl clie benutzte Nloclellkonfiguration vercleutlicht. Die rneteorologi-
schen Parametel cler Säule des ECHAM, wie Wincl, Temperatur, Feuchte uncl Wolken-
wasser clienen als Eingabepa,rameter uncl initialisielen cla,s Moclell. Um ein lealistisches
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Modellgleichgewicht und l(lima zu erreichen, werden ebenfalls auf del Basis des glo-
balen Modells Felder cler horizontalen Aclvektion von Feuchte und Wärme erzeugt, die
für jeden Moclellzeitschritt zur Verfügung stehen. Das ð-Eddington Modell läuft paral-
lel zum ECHAM Strahlungstransportmoclell, einmal mit und einmal ohne Aerosol. Die
meteorologischen Parameter der Säule des ECHAM dienen als Eingabeparameter. Die
Erwärmungsratendifferenzen aus den Rechnungen mit und ohne Aerosol der 19 Modellni-
veaus sowie clie Strahlungsflussclifferenzen am Oberrand der Atmosphäre und am Boclen
welden zu den Ergebnissen des EcHAM-Strahlungscode addiert. Das Modell führt nun
clie numerische Integra,tion der obigen Gleichungen aus und liefert als Ergebnisse die
Veriikalprofile von Temperatur, Strahlungsprozessen, und Temperaturänclerungen, die
clurch die diabatischen Prozesse erzeugt werden. Modellläufe können für' jeclen beliebigen
Gitterpunkt zu jedern Zeitpunkt clurchgeführt werclen.
Stlahlungs-Konvektions-Modelle gehen von cler Energiegleichung aus und rryerclen genutzt,
um clen vertikalen Austausch von Wärme auf das Temperaturprofil zu stuclieren. Sie
ba,sieren auf clem Gleichgewicht zwischen einfallender solarer Strahlung und der emit-
tierten langwelligen Strahlung unter Berücksichtigung der konvektiven Vorgd,nge. Für
ein clerartiges Moclell werden clie Profile von CO2, 03, Wasserdampf und die Vertei-
lung cler Wolken berücksichtigt, um clamit die Absorption cler solaren Strahlung bzw.
clie Emission cler terrestrischen Strahlung zu bestimmen. Der Einfluß diesel Faktoren
auf das Temperatnrprofil wird clamit im einzelnen untersucht. Der wesentliche Unter-
schiecl uncl Volteil der einsäuligen Nloclellversion von ECHAM im Vergieich zu Strahlungs-
I{onvehtions-Moclellen besteirt darin, claß clas Modell interaktiv zu einem Gleichgewichts-
zusta,ncl kommt uncl in clel Lage ist, sich ständig auf die sich äncler"nclen Strahlungsbedin-
gungen einzustellen. Im Gegensatz clazu repräsentieren die Ergebnisse der Strahiungs-
Konvektions-Moclelle einen Gleichgewichtszustand, cler aus sich nicht ändernden Strah-
lungsbeclingungen folgt, wie zum Beispiel bei Charlock und Sellers (1980) oder bei Sten-
chikov und Robock (1994).
Um das ECHAMlD zu testen, wurde eine Vielzahl von Sensitivitätsstudien durchgeführt.
Zunächst wurde der Strahlungshaushalt im Vergleich zum globalen Modell mit Jahresgang
untersucht. Auch perrnanente Monate wurden untersucht. Die Elgebnisse zeigten, claß
clas iVlodell sehr gut ftir beicle Zwecke eingesetzt rn¡erden kann.
Der nächste Schritt bestancl da,rin, zu überprüfen, ob das Moclell auch in clel Lage ist, clie
Tempelatul uncl clie Feuchte korrekt zn berechnen. Dazu wurcle das Modell mit gemes-
senen Pr-ofilen initialisiert und clie zeitliche Entwicklung von Tempelatur und Feuchte im
eindimensionalen Moclell mit der zeitlichen Entwicklung der gemessenen Profilen vergli-
chen. Getestet wurcle dies anhancl von Vertikalprofilen cler Arktis-Expeclition (Brümmer',
1992). Auch hier zeigten die Modellresultate gute Ûbereinstimmung mit clen Messungen.
Diese Sensitivitätsstudien, cleren ausfährliche Beschreibung nicht Sinn clieser Arbeit ist,
belegten, ciaß ECHAM1D genutzt werclen kann, um einen Einblick in die cliabatischen
Prozesse einer Säule zu gewinnen. Außerdem tragen die Ergebnisse zum verbesserten
Verstänclnis und zul Interpretation der globalen Elgebnisse bei.
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4.2 Die Globalstrahlung
Es mutmaßen mehrere Autoren daräber, inwieweit Veränderungen del Aerosolzusammelr.-
setzung als eine mögliche Ursache der gemessenen reduzierten Globalstrahlung in den
letzten Jairrzehnten in industrialisierten Regionen in Frage kommt. Die Globalstrahlung
ist clie Summe aus clel direkten und gestreuten oder diffus reflektierten Solarstrahlung am
Boden. Liepert et al. (1994) weisen einen signifikanten Trend einer Abnahme der Glo-
balstrahlung von 3.7+1.3% pro Dekacle an mehreren Stellen in Deutschlancl nach. Für
Estlancl dokumentiert Russak (1990) einen Trend zur Reduktion um 6.8 % zwischen 1964
und 1986, sowie für Helsinki uncl Stockholm urn -11% und Kaunas um -I2%. Xiaowen
et al. (i995) weisen die wichtige Rolle von Aerosol in del Sichuan Plovinz in China mit
einem ein-climensionalen Moclell nach.
Dies lieferi clie Motivation, die Auswirkungen einer veränclerten Aerosolusammensetzung
in mittleren nörcllichen Breiten mit Hilfe einer Säuie des ECHAM zr untersuchen.
Zur Abschätzung cler' Ânclerung cler Aerosolzusa,mmensetzung infolge cler Inclustrialisie-
rung werclen zwei charakteristische Aelosolmischnngen gewählt: Ein mittleres kontinen-
tales Aelosol ftir den vorinclustriellen Zustand und ein mittleres urbanes Aerosol fär den
hochinclustrialisielten Zust and.
Beide Mischungen bestehen aus clen GADS Komponenten: INSO, WASO uncl SOOT, je-
doch mit ttntelschiecllichen Anteilen. Das vorinclustrielle Aerosol repräsentiert ein Aerosol
in kontinentaler Umgebung, clas nnL in geringem Umfang durch anthropogene Einflüsse
geprägt ist. Das Massenmischungsverhältnis in der bodennahen gut durchmischten Ae-
rosolsclricht beträgt 32 pgf m3, clavon entsprechen ir67 pglm3 den unlöslichen Teilchen,
30 p,gf nts sincl wasserlöslich uncl 0.65 pglnzs sind Ruß . Ais Abschätzung eines typischen
Aerosols in hochinclustrialisierten Regionen ergibt sich ein Vlassenmischungsverältnis von
68 ¡tgfnz-3 mit 5.9 pglm-3 unlöslichen Teiichen, 62.7 ¡rglm-3 wa,sserlöslichen Teilchen
trncl 2.1 ¡Lç1f m-3 P'::uß.
Komponente INSO WASO soor
F"', [m -t] 0.84 E-05 0.10E-07 0.60E-09
0""", [m-t] 0.62E-05 0.10E-07 0.13E-09
û)s 0.72 0.98 0.22
r' [pm] 0.47 0.02 0.01
p [gm-'] 2.0 1.8 1.0
Tabelle 1: Optische uncl mikrophysikalische Eigenschaften cler Aerosolkomponenten (mit
p",¿ del:a Extinktionskoeffizienten, {)".o¡ dem Streukoeffizienter, úrJ6 und cler Einfachstreu-
albedo bei 80% relativer Luftfeuchtigkeit uncl bei einer Wellenlänge von 0.5 ¡-trn,, r,, clern
mittleren R.adius, sowie der Dichte p).
Es werclen clie optischen Eigenschaften aus Tabelle 1 fär 80% relative Luftfeuchtigkeit
verwendet. Die optischen Eigenschaften vercieutlichen, die unterschieclliche Wirkungs-
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weise cler Aerosolhomponenten. WASO uncl INSO wirken streuencl, in Gegensatz zu
Rußpartikein, clie eine ausgeprägte Absorptionseigenschaft aufweisen.
Die gewäirlte Zusammensetzung basiert auf Nlessungen, daß sich der anthropogene Aero-
solanteil im wesentlichen aus Sulfaten, Nitraten uncl Ruß zusan.r.nensetzt. Die Höhe cles
Rußanteils cles liontinentalen Aerosols folgt lVlessungen von Jennings et al. (1993), cler
cles urbanen Anteils einer Abschätzung des globalen Rußeintrags in die Atmosphäre rron
Penner (1992) sor,vie Messungen von Heintzenberg uncl Winlçler (1994). Del anthropo-
gene Sulfatanteii stimmt mit Abschätzungen von Charlson et ai. (1992) sowie Iiiehl und
Briegleb (1993) äberein.
Die Vertiltaþrofiie cler Teilchenzahlclichten pïo øn3 werden fiïr jecle Korlponente r¡orge-
schrielren (Abbilclung 3). Es r,vircl angenom.melÌ, claß cler Aerosolanteil cler boclennahen
Schicht bis 850 irPa, clas entspricht etr,va 1.5 km Höhe, gieichrnässig clurchmischt ist. Ober-
halb diesel Sciricht nimm.t die Teiichenzahl exponentiell ab. Die Mischungsverhäitnisse
fär urbanes uncl lçontinentales Aerosol sincl oberhalb von 750 hPa iclentisch. Am Obellancl
cier Atmosphäre ist fast kein Aerosolanteil mehr feststelil¡ar. Die Profile vercleutlichen,
claß die geringe Anzahi wasserunlöslicher Paltikel wenig Einfluß auf die Streuung haben
wilcl, obwohl cliese Teilchen clie stärksten streuenclen optischen Eigenschaften h.aben. Die
u'asser"löslichen Teilchen nnd Ruß äben clen stärltsten Einfluß aus. Obwoirl cler Anteil
von Ruß nur etr,va 3% cles Anteils von WASO beträgt, bewirht die hohe Anzahl von
Rußteilch.en eine starke Absorption, clie clen Effekten der Streunung clurch wasser-lösliche
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Abliilclung 3: Vertiltalprofile clel lior:rponenten cles urbanen (gepunktete Linien) uncl
mittleren kontinentalen Aerosols (clurchgezogene Linien). Die unlöslichen Teilchen liegen
in cler Größenorclnung von 10-1 Teilch.en/crn3. Die wasserlöslichen Teilchen sincl dulch clie
hellgrauen Profile in cler Größenorcinung 10a Teiichen/cm3 gekennzeichnet, Rußteilchen
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Fiïr clie Sensitivitätsstuclie wircl Europa als Säule gewählt. Sie rimfaßt etwa 500 km2. Die
Boclenalbeclo beträgt 0.2, clie Rauhigkeitshöhe 0.02 cm. Das Modell wird über 15 Jahre
rnit Jahresgang integriert. Die Ergebnisse repräsentielen zeitliche Mittel äbel die letzten
10 Jahre Integrationscla,uer. Dabei werclen folgende Experimente clurchgeführt:
o Ohne Aelosol,
¡ rnit clem mittleren kontinentalen Aerosol.
o mit dem ulbanen Aerosol.
o mit cleur urba,nen Aerosol ohne clen Rußanteil (SOOT), zur Bestimmung des Ruß-
einflusses,
o clas ulbane Aerosol ohne clen wasserunlöslichen Anteii (INSO), zur Bestimmung
clessen Einflusses,
¡ sor,vie mit clem urbanen Aerosol ohne clen wasserlöslichen Aerosolanteil, zur Ab-
schätzung cles WASO Einflusses.
Die Abbilclung 4 oben zeigt den mittleren Jahresgang der täglichen maximalen Global-
strahlungsanomalien clurch clas mittlere kontinentale und clas nlbane Aerosol. Die An-
omalien ergeben sich aus clen Differenzen der Moclellintegration mit uncl ohne Aerosol.
Die Globalstrahlung wird durch Aerosol recluziert. Der'berechnete Jahresgang entspricht
clem Verlauf, den man cler Einstrahlung uncl clem Sonnenwinkel nach erwartet. Je höhel
clie Sonne steht, clesto stärker wircl clie Globalstrahlung lecluziert. Der Jahlesgang zeigt
eine Var"iabilität, die clurch Rückkopplungsrnechanismen, mit clel Temperatur,, mit cler'
Feuchte uncl nit clen Wollten in clem Moclell helvolgerufen werclen. Die Globalstrahlungs-
anomalie cles mittleren Aerosols zeigt einen r,venig ausgepr'ågten Jahresgang mit Werten
um -20 W/rn'. Die cles urbanen Aelosol hingegen schwanken zwischen -45 Wf m2 in clen
Wintermonaten bis zu -75 Wf m2 in clen Sommermonaten.
Der Anteil cler einzelnen Korrponenten an der Reduktion cler Globalstrahlung dulch das
ulba,ne Aerosol vela,nschaulicht, daß im wesentlichen cler Rußanteil clen ausgeprägten Jah-
resgang verursacht. Hier ist clie Abhängigkeit vom Einfallswinkel clel Sonne besondels
ausgeprägt. Mit abnehmendem Zenitwinkel, wie es im Sommer der Fall ist, vergrößert
sich clie Recluktion clel Globalstrahlung. Der Effeht der nicht löslichen Teilchen ist ver'-
nachlässigbar'. Er schr,vankt zwischen I S IMf nt2. Die wasserlöslichen Teilchen recluzieren
clie Globalstrahlung irn Mittel urn -20 Wf nP.
Die Abbilclung zeigt auch, claß clie gesamte Recluktion del Globalstrahlung nicht cler
Summe cler Recluktionen cler einzelnen Komponenten entspricht, sonclern clurch Mehr-
fachstreuung uncl Ruckkopplnngsmechanismen nicht linear ist. Im Sommer wircl die Re-
driktion der Globalstrahlung clurch die Räcklcopplungsmechanismen leicht verstärkt.
Im Jahresmittel wircl clie Globalstrahlung durch clie veränclerte Aerosolzu.sammensetzung
nm etwa, -76 lVfnt2 reduziert was einer Recluktion cler Globalstrahlung um etwa 6%
entspricht, bezogen a,uf einen Zeitraum zunehmencler Inclustrialisierung von 100 Jahren.
Vergleicht ma,n clies mit clen Ergebnissen von Liepert et al. (1994) uncl Russak (1990), so
ltann man schliessen, daß cler Einfluß von Aerosol an cler Recluktion der Globaistlahlung
etwa bei 20To liegt, also keineswegs vernachlässigbar ist.
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Abbilclung 4: IVlittlerer Jahlesgang cler maximalen täglichen Globalstrahlungsanomalien,
verursacht durch mittleres kontinentales und urbanes Aerosol (oben). Die untere Ab-
bildung zeigt clie R,eduktion cler Globalstrahlung durch das urbane Aerosole sowie clie
































18 4. Aerosol in einer Säule des Klimamodells
4.3 Die diabatischen Prozesse
Um den clurch das Aerosol veränderten Strahlungshaushalt auszugleichen, werden die
vertikale turbulente Diffusion, die Konvektion und die Kondensation modifiziert. Dies
führt zu einer neuen Gleichgewichtstemperatur entsprechend der Modellgleichung für
die lokale zeitiiche Andelung der Temperatur in Gleichung 3. Diese Prozesse werclen
im folgenden anhancl der zuvor beschriebenen Sensitivitätsstudie zum anthropogenen
Aerosoleinfluß in mittleren nördlichen Breiten analysiert.
Abbilclung 5 zeigt Jahresmittel der Vertikalprofile cler diabatischen Erwärmungsraten
[K/Tag], aufgeschltisselt in die einzelnen Prozesse, Strahlung, vertikale Diffusion, Kon-
densation und Ï(onvektion, clie durch die Veränclerung der Aerosolzusammensetzung in
mittler.en nörcllichen Breiten beclingt sincl. Im Jahresmittel resultiert ein Strahlungsclefizit
clurch Aerosol am Boclen.
Das anthlopogere Aerosol bewirkt eine signifikante Erwärmungsrate durch Strahlung
in clel Größenorclnung von 0.5 K/Tag in Bodennähe. Diese wird verursacht durch die
Absorption von Ruß innerhalb der bodennahen Aerosolschicht bis 850hPa) \¡/as zu einem
Energieger,vinn, zu einer Erhöhung der Stabilität und zur Erwärmung innerhalb dieser
Schicht führt. Daraus folgt eine Recluktion der vertikalen Diffusion und Konvektion.
Oberhalb dieser Aelosolschicht wächst die Instabilität. Die Erwärmungsratenanomalien
clurch die vertikale Diffusion und Strahlung werclen negativ, I(ondensation und Konvekti-
on werclen angelegt und die Erwärmungsraten durch Strahlungsprozesse werclen negatirr.
Die Vertikalprofile cler Nettoerwá,r-mungsraten (Abbildung 5, unten) zeigen im Jahresmit-
tel, daß sowohl clas mittlere kontinentale Aerosol als auch das urbane Aerosol zu einel
Abkählung innerhalb clel Aerosolschicht führen, da wenigel Soiarstrahlung den Boclen
erreicht. Wir'finclen in Bodennd,he -0.8 Ii/Tag ftir das mittlere Aerosol und -0.4 li/Tag
fär clas urbane Aerosol.
In den höher gelegenen Schichten werclen die Erwärmungsratenanomalien durch clie Ab-
solption von Ruß positiv bis zu 0.3 K/Tag. Dieser Schicht steht mehr Strahlungsenergie
zur Verfügung. Oberhalb des 900 hPa l\iveau nehmen die Erwärmungsratenanomalien
clurch Strahlungsplozesse wieder ab, um bei 825 hPa werden wieder negativ zu werclen.
Betrachtet man.jecloch clie Erwärmungsraten, clie sich aus clel Anclerung vom vorindustri-
ellen znm urbanen Aerosol ergeben, treten auch innerhalb cler boclennahen Aerosolschicht
positive Anomalien bis zu 0.3 I(/Tag auf, clie eincleutig auf Ruß zurückzuführen ist.
Diese Sensitivitätsstudie zeigt, wie wichtig es ist, auch Ruß bei clel Abschätzung cles
anthropogenen Aerosoleinflnsses zu belücksichtigen. Rußteilchen wirken dem kiïhlenden
Effekt cler Sulfataerosole entgegen, uncl können so wie clie Treibliausgase wirken.
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Abbildung 5: Veltikalprofile der Anderung cler diabatischen Erwärmungsraten [K/Tag],(durch Strahlung, vertikale Diffusion, Kondensation und Konvektion), verursacht durch
den anthropogenen Aerosoleinfluß im Jahresmittel (oben), sowie fär das mittlere konti-
nentale Aerosol, das urbane Aerosol uncl für clie Anclerung vom mittleren zum urbanen
Aerosol (unten).
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5 Das Aerosol im Klimamodell
5.1 Das globale Zirkulationsmodell ECHAM4
Das globale Zirkulationsmodell ECHAM4 ist die vierte Generation einer Modellentwick-
lung des Max-Planck-Instituts für Meteorologie (MPI) Hamburg, das ursprünglich auf
dem spektralen Wettervorhersagemodell des ECMWF (European Centre for Meclium
Range Weather Forecasts) basiert (Roeckner et al., 1996). Das Modelldesign und die
Moclellphysik sollen hier nur kurz zusammengefaßt werden. Details können zum einen
bei RoeckneL (1996) als auch in Deutsches Klimarechenzentrum, Modellbetrenungsgrup-
pe (1992) nachgelesen werden.
5.1.1 Nurnerisches Verfahren und Parameterisierungen
Numerische Verfahren:
Prognostische Variablen des spektralen Modells sind:
o Vorticity,
o Divergenz,
o Logarithmus cles Bodendrucks,
o Ternpelatur,
o spezifische Feuchte,
o lVlischungsverhältnis des Wolkenwassers sowie
o optionale Tracer.
Mit Ausnahme der Mischungsverhäitnisse für Wolkenrrrasser und Tlacer werden die
Gleichungen spektral gelöst. Das heißt, daß die prognostischen Variablen als Ku-
gelflächenfunktionen (Fouriertransformation in meridionaler Richtung, Legendre-
Transfolmation in zonaler Richtung) clargestellt werden. Das Modell benutzt Drei-
eclçsabschneiclung. Die nichlinearen Terme werden mit Hilfe der Gauß'schen Trans-
formationsmethode gelöst.
Das vertikale Koordinatensystem
ist ein hybrides Sigma-Druck-Svstem rnit 19 Schichten. Die Schichtdicken sind va-
riabel in Abhängigkeit von der Bodentopographie und haben ihre höchste Auflösung
in cler atmosphd,rischen Grenzschicht. Das niedligste Niveau liegt in etwa 30 m Höhe
uncl entspricht irn wesentlichen cler Höhe der Bodenschicht. Der sich anschließencie
Bereich del Grenzschicht, bis etwa 1.5 km Höhe, wircl durch 4 weitere vertikale
Niveaus beschrieben.
Das nurnerische Zeitintegrationsscherna
ist ein semi-implizites Leap-Frog-Verfahren uncl schließt einen Zeif,frIter zur Dämpftrng
rein rechnerischer Lösungen ein.
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Randbedingungen der bodennahen Grenzschicht
Wesentliche Informationen äber die Beschaffenheit cler bodennahen Schicht wer-
clen statisch vorgegeben. Dies sind die Orographie, die auf der Grundlage eines
US-Navy-Datensatzes berechnet wurde, clie Meeresoberflächentemperatur SST, clie
Rauhigkeitshöhe in Abhängigkeit zu der darunter liegenden Bodenschicht (Meer,
Meereis, Land), die Vegetation und der Blattflächenindex. Außerdem gehören ciie
Bocleneigenschaften, clie Wasseraufnahmekapazität, die Wärmekapazität sowie die
thermische Koncluktivität dazu, clie als Datenbank für ECHAM4 neu erstellt wurde
(Claussen uncl Esch, 1994).
P hysikalische Parameterisierungen
Die horizontale Diffusion soll sowohl clie Diffusion zwischen den Scales beschrei-
ben als auch eine lealistische Energieclissipation am Encle cles Spektralbereiches
repräsentieren. Da es bisher keine physikalischen Parameterisielungen gibt, wircl
clie horizontale Diffusion im Spektralbereich auf cler Gruncllzrge empirischer Erfah-
rungen berechnet; in der Troposphäre mit einem Schema höherer Ordnung, welches
eine Dämpfung der kurzen Wellen bewirkt. Um fiktive Reflexionen innerhalb cler
höheren Schichten zu vermeiden, wird ein Ûbergang zu nieclrigerer Ordnung am
Oberrancl cler Stratosphäre zugelassen.
Der tulbulente Transport von Impuls, Wärme, Feuchte und WolkenÌwasseï innerhalb
cler atmosphärischen Grenzschicht wird mit einem Schließungsverfahren höherer
Ordnung nach Brinkop und R,oeckner (i995) berechnet,, das auf der Monin-Obukov-
Ahnlichkeitstheorie basiert. Der Ecldy-Diffusionskoefñzient wird als Funktion cler
turbulenten kinetischen Energie berechnet, für die eine Transportgleichung explizit
gelöst wilcl.
Vertikale Flüsse in konvektiven Woiken werden mit einem Massenflußschema fär
hochreichencle, flache uncl mittlere Konvektion bestimmt, das von Tiecltke (1989)
entwickelt uncl von Norcleng (1995) modifiziert wurcle.
Der Wollienwassergehalt wircl mit Hilfe cler Wolkenrvassertransportgleichung berech-
net. Diese beriïcksichtigt clie Quellen und Senken, clie auf Phasenübergänge uncl
der Bilclung von Nieclerschlag clurch Koaleszenz von Wolkentropfen sowie das gravi-
tationsbeclingte Anwachsen von Eiskristallen zurückzufiïhren sind. Der prozentuale
Bedeckungsglacl wircl als Funktion cler relativen Feuchte parameterisiert.
Das Boclenmodell beinhaltet clie Wärme- uncl Wasserbilanzen cles Bodens, clie Schnee-
massen äber Land sowie die Wärmebilanz von Inla,ncleis.
Orographisch angeregte Schwerer,vellen werd.en nach einer Methode von Mc Farlane
(1987) uncl Palmer et al. (1986) simuliert, die von Miller et al. (1989) modifiziert
wurcle.
S chichtwollten werden rnit einem prognostischen Wolkenschema berechnet
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5,1.2 Strahlungstransport
Zurn Verstänclnis cler Wirkung des Strahlungsantriebs durch Aerosol ist clie genaue Kennt-
nis cles Strahlungstransportes im Modell eine Voraussetznng uncl soll claher ausführlicher
ìreschrieben werden.
Die Erwärmungsraten durch Strahlung werden aus der Divergenz des Nettostrahlungs-
flusses F belechnet: l?r\ o ðF
\ãr ) rad d;6 (6)
Der Strahlungstranspolt wird mit Hilfe eines Zweistrom-Verfahrens gelöst, bei dem so-
wohl clel Tages- als auch cler Jahresgang des solaren Antriebs simuliert wircl. Da diese
Berechnttngen sehr recirenzeitintensiv sind, werden sie nur alle zwei Stunden durchgefährt.
Die effektive Emissivitd,t e. uncl effektive Transmissivität r" werden jeweils innerhalb cler
vollstäncligen Strahlungstransportrechnung bestimmt uncl sind wie folgt definiert:
Fr: e.nB(T) (7)
uncl
Fs : r",So (8)
Dabei sincl F7 uncl F5 clie jeweils lang- und kurzwelligen Nettostrahlungsfliïsse. B(7) ist
die Planckfunktion bei cler Temperatur T , Sç cler kulzwellige Fluß am Oberrand cler
Atmosphäre.
Um in den Zeitschritten, bei clenen der volistänclige Strahlungstransport nicht berechnet
wird, clie Änclerung cler Temperatur uncl cles solaren Zenitwinkels zu berücksichtigen,
werden clie efi'ektive Emissivität e" uncl effektive Transmissivität r" konstant gehalten
uncl die Strahlungsflüsse nach Gleichung (7) uncl (8) mit del aktuelien Temperatur uncl
Einfallswinlçel der Sonne für jeden Gitterpunkt neu berechnet.
Di,e latzgwelli,ge Strahlung
Unter cler Annahrne einer nicht-streuenden Atmosphäre im lokalen thermoclynamischen
Gleichgewicht gilt:
, : l:r' ,¿, Io* arlr,çlr,,tt)t,(p",p,p) + fro"r,{o',p)&,] (9)
L"(p, p) ist clie monochromatische Strahlclichte der Wellenzahl y im Niveau p in Rich-
ttrng ¡.r :incl t,(p,p' ,l"t) it clie monochromatische Transmission durch eine Schicht mit den
Grenzen p uncl p/ unter dem gleichen Winkel ¡-t. ¡r, ist der Cosinus cles Zenitwinlçels.
Dies wird gespalten in den aufwärts und abwärts gerichteten monochromatischen Strah-
lungsfluß .t) der Wellenzahl ¡u. Unter der Annahme, daß der langwellige Strahlungstrans-
port isotlop ist, kann man tr, durch die Planckfunktion B"(T) ersetzen. Nachclem man
5.1. Das globale Zirkulationsmodell ECHAM4 23
teilweise integriert hat, erhält man die Modellgleichungen (Morcrette und Fouquart, 1985;
Morcrette et al., 1986):
F;
FÍ
[8,(7,) - B,(T")]t,(p",pir) + B,(Tr) - lro"t,(p',pir)d\,, (10)
lB"(T*ò - B"(T*,))t,(p,0;r) + B"(Tr) - t,(p,p';r)dB,,. (11)1,"
dabei ist B, clie Planckfunktion, inklusive des Faktors zr und T die Temperatur (die
Inclizes s,a,pvncltop beziehen sich auf Boden, boclennahe Luftschicht, Druckniveaup uncl
Oberrancl der Atmosphåre). t,(p,p';r) ist die monochromatische Transmissionsfunktion
cles Flusses clurch ciie Schicht zwischen dem Druckniveau p und p', in Richtung 0 z:ur
Vertilialen mit dern Diffusivitätsfaktor r : sec?. Integrale werclen unter Berücksichtigung
clel lokalen Temperatur und dem Druck ge1öst (Morcrette und Fouquart, 1985).
Di,e uert'ikale Integrat'iorz
Nacir Diskretisierung cler Gleichungen 10 uncl 11 auf das vertikale Gitter und unter cler
Annahme, claß clie Atmosphäre als Såiule homogener Schichten betrachtet werden kann,
löst man clie Integrale numerisch. Da die Erwärmungsraten stark von cler Temperatur in
cler Umgebung abhängen, Energie also im wesentlichen mit den angrenzerìclen Schichten
ausgetauscht wircl, werclen sie mit Hilfe einer Zweipunkt-Gauß-Quadratur belechnet. Die
Bereclrnung cler Erwärmungsraten weiter entfelnter Schichten erfolgt nach einer Trapez-
regel.
Di,e Integrati,ort, über di,e Wellenzah,l
Zur Integration übel die Wellenzahl rvird del langwellige Spektralbereich in sechs ver-
schiedene Bereiche, clie a,nhand der Zentren cler rvichtigsten Absorptionsbanclen definiert
wetclen, geteilt (siehe Tabelle 2).
Diese spektralen Regionen entsprechen im wesentlichen clen Schwingungs-) und Rotati-
onsbanclen von H2O, der 15 prn Bande cles CO2, dem atmosphärischen Fenster, cler 9.6
¡r,m, des Ozons, der 25 prn Fensterregion und den Flanken der Schwingungs- uncl Rota-
tionsbanclen des HzO. Zusätzlich wird cler Einfluß weiterer bedeutencler Spurengase wie
z.B. Methan berticlçsichtigt. Details uncl Literatulhinweise dazu findet man bei Roeckner
(1996). Für' clie Spektralbereiche werclen mittlere Flüsse berechnet. Dabei werden clie
Transmissivitäten genutzt, die von Nlorcrette uncl Fouquart (1986) anhancl eines hochauf-
gelösten Modell belechnet wurden. Del Temperaturabhängigkeit muß bei der Integration
äber clie Wellenzahlen Rechnung getragen werclen. Um die computertechnische Effizienz
zu erhöhen, werden clie Tlansmissivitäten in Padè-Approxirnationen entwickelt.
Der Einfluß von Wolken auf den Strahlungstransport folgt einer Methode von Washing-
ton und Williamson (1977). Die Fliïsse für wolkenlosen nncl bedeckten Himmel werden
sepa,rat berechnet und cianach proportional zum Grad der Wolkenbedeckung kombiniert.
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Bereich Spektralbereich [cm-r] Wichtige Absorptionsbanden
1 (0-350) und (1450-1 880) Rotations- bzw, Rotations-Schwingungs-
banden des HzO
2 (500-800) 15 pm C02
3 (800-970) und ('l 1 10-1250) Atmosphärisches Fenster
4 (e70-1 1 10) 9.6 ¡im 03
5 (350-500) 25 pm Fenster
6 (1 250-1 450) und (1 880-2820) Rotationsschwingungsbanden des Hz0
Tabelle 2
ECHAM4.
Die langwelligen Spektralbereiche des Strahlungstransportmodells im
D er ltur zw ell'ig e Strahlung stra,nsp ort,
Die Err,värmungsraten durch Absorption uncl Streuung kurzwelliger Strahlung werclen mit
0t c, ðp




o, Io'" of l*r' ut,{t,,tr,ó),tpdó (13)
L ist die Strahldichte bei der Wellenzahl u in die Richtung, clie bestimmt wilcl durch clen
Azimutwinkel q5 uncl ¡r, : cos? mit clem Zenitwinkel d.
Die optische Dicke ó ist clefiniert durch:
ô(p) : l,o ,ti*{ùu, (14)
mit clem Extinktionskoeffizienten f3"'t, der sich zusammensetzt aus dem Streukoeffizien-
Len pj'"t dnrch Aerosol, dem Extinktionskoeffizienten der Wolkenteilchen pi't tnd åem
moiekulalen Absorptionskoeffizienten k, Die Strahlungsiïbertragungsgleichung kann
unter Annahme einer planparallelen Atmosphäre mit ó als vertikaler Koordinate in cler
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mit Pr
und Pz
P, (6, þ, ó; l,o, óo) F] 
" 
-rJ
l"* l:rP,(6, p,ó; L,',ó')L,(6, u',ó'),1r,'dó' (15)
F! ist clie solare Strahlungsflußdichte in Richtung lto, u* ist die Einfachstreualbedo
ê lJi'"tlk,) und P(6,þ,ó,r',,ó') ist die Phasenfunktion. Diese beschreibt, wie die aus
Riclrtung (p',ó') kommende Strahlung in Richtung 0"t,ó) gestreut wird. Im kurzwel-
ligen Stahlungsschema des ECHAM4 wird die Strahlungstransportgleichung gelöst uncl
clie Flüsse werden tiber das kurzwellige Spektrum zwischen 0.2 und 4 p* integriert. Die
aufwärts uncl abwärts gerichteten F1iîsse erhält man aus clen Reflexionen innerhalb cler
Schichten uncl a,us clen Durchgängen durch clie Schichten. Die Photonen-Weg-Methocle
erlaubt es, clie Parametelisierung von Streupïozessen uncl molekularer Absorption separat
zu behancleln.
trf; wird durch absolbierencle Gase, wie Wasserclampf, I(ohlendioxid, Sauerstoff uncl Ozon
sowie durch Streuung an Molekülen (Rayleigh-Streuung), Aerosolen und Wolkenteilchen
reduziert. Da Streuung und molekulare Absorption gleichzeitig auftreten, ist die genaue
Absorbermenge entlang cles Photonenweges unbekannt. Die Photonen-Weg-Methode be-
schreibt die lVahrscheinlichkeit P(u)dzr,, claß ein Photon, das zu clem Fluß fl beiträgt, eine
Absorbermenge trifft. Mit clieser angenommenen Verteilung erhält man eine Beziehung
zwischen dem Strahlungsfluß der Wellenzahl u und .Q.
Die spektrale Integration erfolgt in zwei Intervallen:
o 0.2 
- 
0.68 ¡tm, dent sichtbaren Spektralbereich uncl
o 0.68 
- 
4.A ¡nn, clem nahen Infrarot.
Diese Unterteilung macht das Schema computeltechnisch effizient, cla die Wechselwirkun-
gen zwischen Absorption clurch Gase uncl Strenprozessen nur im nahen Infrarotbereich
belec:hnet werclen.
Zur vertikalen Integlation wircl clie Atmosphäre in l/ homogene Schichten unterteilt. Die
aufwärtsgerichteten Flüsse einer Schicht j sind abhänigg von 7¡(l), der Durchlässigkeit
a,n cler Unterkante cler Schicht. Die abwärtsgerichteten Flüsse sind abhängig von Rr(j)
dem Reflexionsvermögen am Oberrand der jeweiligen Schicht. -R¿ und 76 beinhalten die





wobei die Inclizes c und clr clie bewölkten und wolkenfreien Anteile der Schicht beschrei-
ben. Das Reflexionsvermögen am Oberrancl cles bewölkten Anteils A¿¿ und die Transmis-
sion am unter-en Rancl 76" werden mit einer ð-Eddington-Appr-oximation berechnet. Für
die gegebenen optischen Dicken von Wolken ð", von Aerosol ðo, sowie der rnolekularen
Absorption dn uncl den dazugehôrigen Asymmetriefaktoren g" und go welden .B¿¿ und 76.
berechnet als Funktionen clel gesamten optischen Dicke del Schicht
ð:ó"*6n*6n, (18)
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del gesamten Einfachstreualbedo
,:(6.+6")l@.+ð.+ds)
sowie cles gesamten Asymmetliefaktors
9 : 9.6.1(6.+ ó") + g"6"f (6" ¡ 6")
(1e)
(20)
In wolkenfreien Zonen wird Streuung und Absorption durch Moieküle und Aerosole
berücksichtigt. Urn realistisch Mehrfachrefl.exionen zwischen dem Boden und Wolken-
schichten sowie clem klaren Himmel zu berücksichtigen, haben Fouquart et al. (19B7) ei-
ne gute Approximation entwickelt. Reflexions- und Transmissionsvermögen jecler Schicht
werclen sukzessive berechnet, indem man zunächst ein nicht leflektierendes, darunter-
iiegendes Medium uncl dann ein reflektierendes benutzt. Der erste Schritt liefelt clen
Beitlag zum Reflexions- uncl Transmissionsvermögen der Photonen, clie nur mit dieser
Schicht wechselwirken, der zweite Anteil liefert clen Beitlag der Photonen außeriralb die-
ser Schicht.
6.2 Das Standardaerosol in ECHAM4
Bisher werclen im ECHAM die Aerosole berücksichtigt, die Tanrè, Geleyn und Slingo
(1984), auf der Gruncllage von Empfehiungen cles WCP 12 (1980) in clen Anfängen cier'
80 Jahre zur Benutzung in Klimamodellen entwickelt wulden.
Die Aerosole gehen in Form ihler optischen Eigenschaften in den Strahlungstransport
ein, clie auf Shettle und Fenn (1976) basieren. Bezogen auf 0.55 ¡rrn liegen gewichtete





Die maximal auftretende optische Dicke cles kontinentalen Aerosol beträgt 0.2, des mari-
tirnen Aerosols 0.05, des Wtistenaerosols 0.75 und des urbanen Aerosol 0.01.
Zusätzlich existieren gut ciurchmischte Hintergrundaerosole:
o Tloposphärisches Hintergrunclaerosol,
o stratosphärisches Hintergrundaerosol und
o vulkanisches stratosphärisches Aerosol.
Diese vier Aerosoltypen und clie Hintergrunclaerosole werden zu 5 neuen endgültigen
Aerosoltypen überlagert uncl kombiniert:
o I(ontinentales Aerosol,
¡ maritimes Aerosol,




Für cliese 5 Typen ergeben sich vertikale Verteilungen der optischen Parameter. In clen
kulzwelligen Spektralbereichen sincl dies:
o d, clie optische Dicke,
o ø, d.ie Einfachstreualbedo und
o g, cler Asymmetriefaktor.
AIle optischen Parametel sincl normalisiert auf 0.55 pm und fiîr clie beiden kurzwelligen
Spektralbeleiche iclentisch.
Ln Langwelligen sincl die Absorptionskoeffizienten der 5 Aerosoltypen fär die 5 Spektral-
bereiche vorgegeben.
Die Vertikalprofile cler optischen Pa,rametel cler Aerosole folgen den Empfehlungen des
WCP 12 (1980). Sie welden ergänzt, um eine globale Verteilung der Aerosole uncl ihrer
Vertikalplofile zu erstellen. Diese Ergänzungen sincl:
o Erhaltung cler vertikal integrierten optischen Diclce gemäß clen Ernpfehlungen cles
wcP 12 (1e80).
o Ausgehencl von einfachen Definitionen fiïr Aerosol in eisfi'eien Gebieten, industria-
lisierten R.egionen, in Wiïsten und über IVasser wird eine Reduktion über Gebirgen
vorgenommen uncl ein horizontaler Filter nach Gauß angewendet, um eine realisti-
sche Ubellappung cler vorgegebenen Aerosoltypen zLr erhalten.
o Für stratosphär'isches uncl troposphärisches Hintergrundaerosol wircl angenommen)
clalS clie vertiltale li.nclerung cler optischen Dicke mit clem Luftdruck konstant ist.
o Die vertikale Abnahme clel optische Dicke cles kontinentalen, urbanen, maritimen
uncl Wiïstenaerosols erfolgt exponentiell.
o Eine Gewichtungsfunktion sorgt fär clen Ûbergang zwischen stratosphärischern uncl
troposphärischem Aerosol.
Die globalen Verteilungen liegen auf einem spektralen T10-Gitter vor und werclen mittels
Legenclre- und Fouriertlansformation in den Ortsraum transformiert.
Dieser Ansatz - im weiteren als Standarclaerosol bezeichnet - wircl bishel im ECHAM
berücksichtigt uncl soll cleshalb hier so ausführlich dalgestellt werden, um den Unterschiecl
uncl clie Verbesselung zu vercleutlichen, die die Einfährung volì GADS ins Klimamodell
clarstellt.
In dieser Form werden für die Aelosole die optischen Dicken und anclere optische Para-
meter festgelegt. Dieser Ansatz ermöglicht keine Rückschlässe auf die Massenmischungs-
verhältnisse oder Konzentrationen von Aerosolen. Darans folgt, daß es nicht möglich ist,
einzelne Komponenen separat zu behandeln.
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Das Konzept der Vertikalverteilungen der optischen Parameter weicht von der Realität
ab. Messungen zeigen, daß die atmosphärische Grenzschicht gleichmässig durchmischt
ist. In der höheren Atmosphäre nimmt das Aerosol exponentiell ab.
Außerclem besteht nicht die Möglichkeit, die duale Schichtung des mineralischen Aerosols
zu beriïcksichtigen. Diese ist jedoch bei Betrachtung der Klimawirkung cler Aerosole von
Bedeutung.
Es existiert kein Jahresgang der Aerosolverteilung. Jahreszeitliche Variabilität, wie zum
Beispiei clie Biomassenverbrennung, oder die Abhängigkeit der Seesalzteilchen von cler
Windgeschwindigkeit, werden nicht berücksichtigt.
Fär beicle kurzweilige Spektralbereiche werden die gleichen optischen Parameter benutzt.
Der spektralen Abhängigkeit wird somit keine Rechnung getragen.
Diese Zusammenfassung des bisherigen Konzepts zur Berücksichtigung von Aerosolen im
I(limamoclell zeigt, daß es unzureichend ist.
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5.3 Integration von GADS in ECHAM
Um clen clirekten Einfluß cler Aerosole auf den Strahlungshaushalt cler Erde mit Hilfe
cles globalen Zirkulationsmodells ECHAM bestimmen zu lçönnen, benötigt man fär.jeden
Gitterpunkt in jeclem vertikalen Niveau ciie Massenmischungsverhältnisse der Aerosole
sowie clie optischen Eigenschaften del Aerosolkomponenten ftir clie zwei kurzwelligen und
clie langwelligen Spektralbreiche des Morcrette-strahlungsschema in Abhängigkeit von
cler relativen Feuchte. Da der globale Aerosoldatensatz fär Sommer uncl Winter auf dem
5 x 5 Gracl Gitter in 19 Niveaus vorliegt, werden die Studien mit ECHAM4 in T21-
Auflösung mit 19 Niveaus ftir Sommer uncl Winter durchgeführt.
5.3.1 Die Massenmischungsverhältnisse
Die Teilchenza,hlen cles GADS müssen zur Integration in ECHAM in Massenrnischungs-
velhältnisse umgelechnet werden. Dazu benötigt rnan das Volumen eines Teilchens mit:
Vr : ln [ ,",r(r)rt (21)3J
Die Gröllenverteilung jecler l(omponente ist gegeben als Log-normal Verteilung mit dem
lVlocle Radius t",,,, cler geometrischen Standardabweichung ¿r um clie Breite cler Verteilung
uncl clie Teilchenzahldichte [Teilchen/cm-3] zu beschreiben:
dN(r) ¡/ (-tçw;g-¡') (22)e:xpcl log r f2n .Iogo
Aus cler Lösung mittels numerischer Integration tiber ciie Größenverteilung mit clerr Mo-
menten ergibt sich:
Vr : !nrt"*rrl'"o. (23)3"'




uncl clamit die Umrechnung cler Teilchenzahlen l/ in Massenmischungsverhältnisse
Il[i : * ''"'
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5.3.2 Optische und mikrophysikalische Eigenschaften
Seesalzteilchen, Sulfate und Schwefelsäure zeigen ein Größenwachstum mit zunehmendel
Umgebungsfeuchte und verändern damit ihre optischen Eigenschaften.
Fiïr' clie Untersuchung der Klimawirkung von Aer"osolen gehen wir hier von den optischen
Eigenschaften bei 80% relativer Luftfeuchtigkeit aus. Dieser Ansatz ist realistisch, da
clie relative Feuchte über den Ozeanen in der wassernahen Schicht bei 80% liegt. Auch
clie wasseriöslichen Komponente WASO befindet sich überwiegend in Regionen, wo 80%
Luftfeuchtigkeit auftreten.
Tabelle 3 beschreibt clie rnikrophysikalischen Eigenschaften der Aerosole bei 80% relativer
Feuchte. Dies sincl der Radius r,,, und die geometrische Standardabweichung ø der Log-
Normal-Verteilung. Die spezifische Dichte ist gegeb en in lg f cnz-31.
Urn GADS fiîr clie Anwenclung im lflimamoclell anzupassen, wurde eine Mittelung cler
optischen Eigenschaften auf clie Spektralbereiche des ECHAM vorgenommen (pers. Kom-
munikation mit Ingricl Schult). Die mittleren optischen Eigenschaften des GADS bei 80%
relativer Feuchte fär clen elsten kurzwelligen Spektlalbereich zwischen 0.2 und 0.68 p"m
sowie im langwelligen Bereich zwischen 9 uncl 70.3 ¡trn sincl in Tabelle 4 uncl Tabelle 5
gegeben.
Fassen wir die mihrophysikalischen uncl optischen Eigenschaften der einzelnen Kompo-
nenten zusa,mmen:
INSO
Die Dichte lteträgt 2 gf clrrr3 uncl basiert auf einer Abschätzung, daß cliese Kompo-
nente aus Staubteilchen uncl organischem Material besteht.
Diese Teilchen haben neben clen streuenclen Eigenschaften auch einen hohen Anteil
an Absolption irn kurzweliigen Bereich. Die optischen Eigenschaften recluzieren
sich mit znnehmender Wellenlänge in geringerem Umfang als clie der ancleren l{om-
ponenterr.
WASO
Da clie wasserlöslichen Teilchen a,us verschiedenen Komponenten bestehen,, die in
Kapitel 2.1 erörtert wurden, nimmt man eine Dichte von 1.8 g/m3 an.
Im kurzwelligen Bereich wirken sie vol allen Dingen streuend, dagegen nimmt im
langwelligen Bereich cler Anteil an Absorption im Verhältnis zur Gesamtextini<tion
zlt.
SOOT
Die Teilchen werden als I(etten sphärischer Teilchen beschrieben, die jeweils als
unabhängige Absorbel betrachtet werden lcönnen mit einer Dichte von 1 g/to'.
Sie wirken tiberrviegencl absorbierend in allen Spektralbereichen.
Seesalz
Die Seesalzteilchen der zwei Größenklassen haben dieselbe Dichte von2.2 g/m3 uncl
clieselbe Stanclarclabweichung cler Größenverteilung. Sie rinterscheiclen sich nur im
Radius.
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Seesalzteiichen wirken im kurzwelligen und weiten Teilen des langwelligen Spektral-
bereiches streuencl.
Mineralische Komponenten
Auch die mineralischen Teilchen werden mit der gleichen Dichte von 2.6 g/-' 
,jedoch mit unterschiedlichen Größenverteilungen uncl Radien beschrieben.
Minelalische Teilchen sind überwiegencl stleuend und im kurzwelligen Teil des Sicht-
balen, sowie mit zunehmender Wellenlänge im Langwelligen absorbierend.
Die Extinktion ciurch Aerosolteilchen nimmt mit zunehmender Wellenlänge generell ab.
Je gr'öl3er die Teilchen, desto gr'ößer ist die Extinktion. Im kurzwelligen Spektralbereich ist
Ruß clel einzige starke Absorber. Bei clen ancleren I{omponenten überwiegen die streu-
enclen Eigenschaften. Im langwelligen Spektralbereich sincl jedoch alle Kornponeneten
absorbierencl. Die Volwärtsstreuung nimmt mit zunehmender Wellenlänge ab. Da Ae-
rosolteilchen unabhängig voneinander mit clem Strahlungsfeid wechselwirken, erhält man
clie Extinktions- Streu- uncl Absorptionskoefñzienten des Gesamtaerosols durch Summie
rung der Koeffizienten der Aerosolkomponenten unter Berücksichtigung der jeweiligen
Teilchenzahlen. Die Einfachstreualbedo uncl den Asymmetriefaktor fär das Gesamtaero-
sol erhält man als gewichtetes Mittel im Strahlungsschema.
Komponente Name rn' [Pm] o p [g/m3]
Water 
- 
Insoluble INSO o.{t 2.51 2.O
Water 
- 
Soluble WASO 0.03 2.24 1.8



























MICM 1.90 2.15 2.6
Mineral
Transoorted
MITR 0.50 2.20 2.6
H2SO4 
- 
Droplets SUSO 0.12 2.O3 2.7
Talrelle 3: Mikrophysikalische Eigenschaften der GADS l(omponenten bei 80% relativer
Ferrchte.











Insoluble INSO 0.84E-07 0.24E.-07 0.84
Water 
- 
Solul¡le WASO 0.128-09 0.188-11 0.71





























MICM 0.778-06 0.298-06 0.85
Mineral
Transoorted
MITR 0.578-07 o.l.4E-07 0.82
H2SO4 
- 
Droplets SUSO 0.28E'-08 0.25E-r5 0.78
Tabelle 4: Optische Eigenschaften der GADS Iiomponenten fiîr 80% relative Luftfeuch-











Insoluble INSO 0.738-07 0.30E'-07 o.67
Water 
- 
Soluble WASO 0.248-ll 0.23E'-11 0.19





























MICM 0.978-06 o-478-06 0.7
Mineral
Transoorted
MITR 0.s2E-07 0.28E-07 0.46
H2SO4 
- 
Droplets SUSO 0.138-09 0.128-09 0.24
Tabelle 5: Optische Eigenschaften der GADS Komponenten für 80 % relative Luftfeuch-
tigkeit im 2. langwelligen Spektralbereich (9 
- 
73 pm) des ECHAM.
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5.4 Die optische Dicke des GADS
Die Abbilclung 6 zeigt die optische Dicke in GADS für die Wintermonate (oben) und die
Sommerrnonate (unten) im ersten kurzwelligen Spektralbereich zwischen 0.25 p,nz und
4.68 p,m. Der Isolinienabstand der optischen Dicke beträgt 0.1.
Die lJnterschiede zwischen beiden Abbildungen ergeben sich also durch die zeitliche
und räurnliche Variation der Aerosoleigenschaften sowie durch die Abhängigkeit von den
Schichtclicken.
Die optische Diche der Nolclhemisphäre ist höher als clie cler Süclhemisphäre. Dies ist
beclingt clurch clen höheren Anteil an Landflächen, die zum einen stärker inclustrialisiert
sind, zum ancleren einen Großteil mineralischer Teilchen freisetzen. Der Gegensatz zwi-
schen clen Hemisphären ist im llord-Winter am stärksten ausgeprägt.
Ebenso finclet man über den Kontinenten höhere optische Dicken als über den Ozeanen.
Die Seesalzteilchen haben eine maximale optische Dicke von 0.2. Ûber den I(ontinenten
treten maximale optische Dicken von bis zu 0.6 auf. Die optische Dicke ist hoch über den
inclustliellen Regionen der Nordhemisphär'e, etwas höher im Sommer als im Winter.
Im Winter existieren erhöhte optische Dicken, verursacht clurch Ruß in alktischen Re-
gionen. hn Norcl-Sorrì.nr.er findet man er-höhte Konzentationen von Sulfaten und Ruß als
Folge der Bioma,ssenverbrennung äber Südamerika und Afrilia.
Die Winclgeschwincligkeiten üi:er clen Ozea,nen sincl abhängig von den Jahreszeiten uncl
cler geographischen Lage. Somit ist clie optische Dicke, clie clurch Seesa,lzaerosol verursacht
rvircl, im Winter höher im Norclpazifih und Nordatlantik. Sie erreicht dolt Werte bis etwa
0.2. Im Sommer treten optische Dicken von 0.18 im Inclischen Ozean uncl niedrigere
Welte im Norclatlantik uncl Pazifik auf.
In cler planetarischen Glenzschicht über clen Ozea,nen besteht das Hintergrundaerosol
aus clet wasserlöslichen Komponente. In der Nähe industriell beeinfl.ußter Gebiete tragen
auch Rußteilchen uncl wasserunlösliche Teilchen zusätzlich zur optischen Dicke bei.
Die clominierende Komponente am Gesamtaerosol sind die mineralischen Teilchen. Hohe
optische Diclien befincien sich sowohl über den Wüstenegionen Afrikas und Asiens, als
auch über dem tropischen Atlantik. Die maximale optische Dicke cles transportierten
Wüstenaelosols ist im Sommer mehr nach Norclen verlagert als im Winter, bedingt durch
clie großr'äumige Zirkulation.
Im sädhemisphärischen Sommer exisitiert eine erhöhte optische Dicken durch strato-
sphår'isches Schwefelsäureaerosol.
Die Aerosolmassenkonzentrationen äber polaren Gebieten sind niech'ig. Im arktischen
Bereich besteht cla,s Aerosol aus einel Mischung von INSO,WASO, SOOT uncl SSAM. In
cler antariçtischen Region findet man SUSU zusammen mit Seesalz und transportiertem
mineralischen Aerosols. Die optische Diclie liegt bei nur 0.05.
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Abbildung 6: Optische Dicke ctes GADS im ECHAM4 für Januar (oben) und Juli (unten)
im 1. kulzwelligen Spektralbereich zwischen A.25 ¡Lln und 0.68 ¡r,m bei 80% reiativer
Feuchte.
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5.5 Die optische Dicke des Standardaerosols
Abbildung 7 zeigt die globale optische Dicke cles bisher im Klimamodell benutzten Stan-
dardaerosols im kurzwelligen Spektralbereich. Im Vergleich zum GADS ergeben sich auf
clen elsten Blick folgende gravierende Nachteile:
o Es gibt keine jahreszeitlich beclingte Variation del optischen Dicke.
¡ Die optische Dicke ist fiïr beide kurzwelligen Spektralbereiche gleich.
Maximale Werte cler optischen Diclçe mit 0.75 findet man über Norclafrika, hervorgerufen
clurch clas Wüstenaerosol. Diese optische Dicke nimmt radial mit zunehmendem Abstand
von Zentralafrika ab. Die Abnahme in Richtung Asien ist weniger stark. Der Einfluß
dehnt sich kaurn iïber dem Atlantik aus. Das heißt, in höheren Schichten transportiertes
Wüstenaerosol wird in keiner Weise belücksichtigt.
Ûber Mitteleuropa befinclet sich noch ein Drittel clel optischen Dicke cler mineralischen
Teilchen. Andere Wüstenregionen der Ercle werclen nicht bertïcksichtigt.
Das liontinentale Aerosol tritt äber allen Kontinenten auf. Die größten optischen Dicken
befinclen sich übel Rußlancl und Mitteleuropa. Auch äber dem Pazifili finclet man noch
ein Viertel cler rnaximalen optischen Dicke.
Die optische Dicke clurch clas maritime Aerosol ist über clen Ozea,nen konstant. Auch
hier wircl wiedel ein entscheidencler Unterschiecl zum Globalen Aerosolclatensatz deut-
lich. GADS bestimrnt clie optische Dicke der Seesalzteilchen jahreszeitenabhängig von
cler Winclgeschrvincligkeit, was Messungen velifizieren. Daher werden Seesalzteilchen mit
GADS besser repräsentiert.
Das ulbane Aerosol hat sein Zentrum tiber den inclustrialisierten Regionen Europas uncl
ein rveiteles Maximum im Osten Norclamelikas.
In hohen nör'cllichen Breiten, übel Norcleuropa, der Arktis unci Sibirien ist clie optische
Dicke höher als 0.15.
Znsammengefaßt:
Die optische Dicke ist fast überall auf der Ercle, mit Ausnahme cles Zentral-Pazifik und
Inclischen Ozea,ns höher als 0.1. Die geringe Anpassung an die tatsächlichen globalen
Velteilungen von Aerosol sowie clie allgemeine Überschätzung del optischen Dicke, die
im zonalen Mittel im Vergleich zr GADS erkennbar ist, führen zu einem unrealistischen
Strahlungsantrieb. Die Struktur der optischen Dicke, clie einer stark ausgeprägten Punkt-
quelle mit Zentrum bei 15' Ost und 15o Nord, mit radialer Abnahme gleicht, wird seinen
Antrieb primär auf clie Wellenzahl 1 ausüben. Ein derartiges Zentrum und einfache
Struktul ist bei GADS nicht zu finclen. Der Klimaantrieb ist regional und zeitlich cliffe-
renzierter. Die optische Dicke der GADS Aerosole nimrnt mit zunehmencler Wellenlänge
ab. Dies bedeutet, claß im zweiten kurzwelligen Spektraibereicir die optische Dicke cler
Stanclarclaerosole etwa cloppelt so hoch wie die cler GADS Aerosole ist. Diese Abbildun-
gen vercleutlichen umso mehr, wie unzureichend und unflexibel Aerosol im Klimamocleil
bis heute Rechnung getragen wird.
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Abbilclung 7: Optische Dicke des Standarclaerosols in clen kurzwelligen Spektralbereichen
cles ECHAM4 fär Januar (oben) uncl Juli (unten).
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5.6 Die Absorbermengen
Mit zunehmencler Wellenlänge nehmen die absorbierenclen Eigenschaften cler Aerosole
zu, ihre Gesamtextinhtion jedoch ab. Im Ailgemeinen wild der langwellige direkte Strah-
lungsantrieb von Aerosol vernachlässigt. Dies ist nicht gerechtfertigt: Die Absorption
des GADS ist um mehr ais clas Zehnfache größer als die der bisher im Klimamodell
beräcksichtigten Aerosole und verusacht einen ausgeprägten langwelligen Strahlungsan-
trieb. Dies stellt einen grossen Unterschied zu dem der Stanclarclaerosole clar. Die Bilanz
des gesamten Strahlungsantriebs bestimmt die Rückkopplung mit cler Temperaturände-
rung'
Im Klimamodell wilcl die Absorption durch Aerosol im langwelligen Spektralbereich in
Form von Absorbermengen berüksichtigt. Die dimensionslosen Absobermengen ergeben
sich aus den mit Druch- uncl Temperatur gewichteten Produlct der langwelligen Extink-
tionskoeffizienten mit der- optischen Dicke anfsurnmiert über alle Aerosolkomponenten.
Beispielhaft zeigt Abbilclung 8 clie Absorbelmengen cles Gesamtaerosols nach GADS sowie
cles ECHAI\4 Stanclardaelosols fúr' die Wintermonate im 1. langwelligen Spektralbeleich
(3.5 - 8.0 ¡Lnt, unci 28.6 - 40 ¡nn).
Bei GADS erkennt man cleutlich clie r'äumlichen Strukturen cler Absorption hervorgerufen
clurch die Seesalzteilchen und clas mineralische Aerosol. Die Absorption auf cler Nordhe-
rnisphäre ist größer als clie cler Südhemisphäre. Große Absorbermengen liegen über den
Wüstenregionen Aflikas und Asiens sowie über clem Atlantik r¡¡estlich von Afrika. Ebenso
haben die Seesalzteilchen äbel clem Norclatlantik und Pazifik hohe Absorption. Dies resul-
tiert daraus, claß clie Seesalzteilchen bei einer lelativen Feuchte von 80 To im wesentlichen
aus Wasser bestehen uncl clie Absorption sich cler von Wasserclampf nähelt. Außerclem
ist clie optische Dicke der Seesalzteilchen im Winter aufgruncl cler hohen Winclgeschwin-
cligkeiten erhöht, wa,s cliesen stalken Einfluß erklärt. Ûber clen l{ontinenten finclet man
nieclrige Absorbermengen. Bei 80 % relativer Feuchte ist die Absorption von WASO uncl
SOOT um minclestens eine bis zu clrei Grössenorclnungen geringer ist als die von Seesalz
uncl mineralischen Teilchen.
Die geringele Absorption cler rninelalischen Teilchen cles ECHAM Stanclardaerosols be-
rnht dara,uf, daß bei cler Entwicklung die optischen Eigenschaften fär wasserunlösliche
Teilchen velrvendet wurden. Man wies bereits damals darauf hin, daß die Einführung
optischer Eigenschaften mineralischer Teilchen, clie ans Wüstenstaub gebiiclet welden,,
elforclellich ist. Die Messungen zeigen, claß mineralische Teilchen aus Quarz und zu 5 -
10 % aus Hematit bestehen, das aborbierend wirkt (Longtin et al. 1988; Patterson et
aI., 7977; Yolz L973). Auch die globale Verteilung zeigt gravierende Unterschiede. Der
Einfluß von ozeanischem Hintergrundaelosol wircl vernachlässigt. Die Struktur entspricht
cler cler optischen Dicke. Maximalwerte befinden sich in 15o Nord 15" Ost.
Das Stancla,rclaerosol wircl im Langwelligen keinen signifikanten l{limaantrieb ausüben.
Irn Gegensatz daz:u werclen der langwellige uncl kulzwellige direkte Strahlungsantrieb des
GADS eina,ncler entgegenwirlçen. Der langwellige Antrieb wird den negativen Antrieb cler
GADS Aerosole recluzieren, eventuell auch in einen positiven Antrieb umkehren.
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Abbilclung 8: Absorbermengen im 1. langwelligen Spektralbereich (3.5 - 8.9 ¡.r,m und 28.6
- 40 pm), GADS oben, Stanclardaerosol unten.
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6 Sensitivitätsstudien z:uî globalen Klimawirkung von
Aerosol
6.1 Vorgehensweise
Es werclen Sensitivtätsstudien mit ECHAM4 in T2l-Auflösung mit 19 Niveaus clurch-
gefiïhrt. Die Meeresober'flächentemperatur wircl klimatologisch vorgeschrieben. Das Mo-
dell wird im pelmanenten Januar und Juli Mocle betrieben. Da Wilcl et al. (1995) zeigen
konnten, claß clie horizontale Auflösung cles ECHAM lçeinen signifikanten Effelit auf clie
globalen uncl zonalen Mittel der Strahlungsflüsse am Boden, in cler Atmosphäre und am
Oberrancl clel Atmosphäre verursachen, ist clie T2l-Auflösung fiïr unsele Untersuchungen
ausleichencl.
Die clurch Aelosole beclingte optische Dicke sowie clie Absorption, die in l{apitel 5 r'orge-
stellt wurclen, liefeln die Grundlage des Aerosolstrahlungsantriebs im Klimasystem.
Zunächst bestimmen wir den Startwert des clilekten Stlahlungsantriebs ohne Rückkopp-
lungsprozesse. Ausgehencl vom eingeschwungenen lVIoclell sta,rten wir fär einen Tagesgang
im Jannar rrncl Juli alle 4 Stunclen ein Experiment. Es werden die Daten cles Kontrollex-
peliments ohne Aerosol uncl die cler anderen, Experimente über einen Tag gemittelt uncl
ver-g1ichen.
Zur Abschätzung clel l{lirnawirkung werclen die Ðxperimente äber 24 permanente Monate
(Januar uncl Juli) integriert. Nach einer Einschrvingphase cles Vloclells von 4 Monaten,
werclen aus clen folgenclen 20 Monaten Mittelwerte gebilclet. Zwischen dem Experiment
mit Aerosol uncl clem Moclellauf ohne Aelosol werclen Differenzen gebildet.
Um clen Effekt einzelner Iiomponenten auszuwerten, bilclet man clie Differenzen aus clem
Experiment, welches alle Aerosole enthält, und clem, welchem vom Gesamtaerosol geracle
.jene zu untersuchencle Komponente fehlt und interpretiert diese.
Die hier untersuchten Einflüsse von Aelosol auf clas Klirna beschränken sich auf clen Strah-
lungseinfluß. Daher sind nur clie Absorption und Streuung cler Aerosole wichtig. Dabei
hat die Streuung einen bedeutenden Anteil, da ein Großteil clel Atmosphäre eine niech'ige
Bodenalbedo hat. Der Anteil cler in clen Weltraum rückgestreuten Sonnenstrahlung ist
für clas Systern Erde-Atmosphär'e verloren, die planetare Albedo wird am Oberrand der
Atmosphäre erhöht uncl die Atrnosphäre direkt abgekühlt. Die Absorption cler Aeroso-
le r-ecluziert auch den soiaren Strahlungsfluß, der zur Absorption an der Eldoberfläche
zur Verfügung steht. Damit wircl clie Absorption durch Aerosol von der clilekten Erd-
obelfläche in clie Atmosphäre verlagert. Die lokale Konsequenz ist eine Abkühlung cles
Boclens nncl eine Erliöhung der Stabilität cler boclennahen Troposphäre. Dies fährt auch
zu einer Reciuhtion cles latenten uncl sensiblen Wãr'meflusses von der Oberfläche in clie
Atmosphär'e und eventuell zu einer Recluktion konvektiven Nieclerschlags.
Der ciilekte lang- uncl kurzwellige Aerosolantrieb erzeugt Abweichungen der diabatischen
Erwärmungsraten cler Atmosphäre nncl somit eine Änderung cler Ternperatur. Als Maß
für die l{limasensibilität wircl clie mittlele Bodentemperaturänclerung benutzt, clie sich
einstellt, \¡r'enn das Klimasystem infolge einer l(limastörung ein neues Gleichgewicht er'-
40 6. Sensitivitätsstudier zLrr globalen Klimawirkung von Aerosol
reicht hat. Die l(limaänclelung auf diese Störung ist nicht einfach die Anpassung cler
Temperatu'-, sonclern beinhaltet komplexe Rückkopplungsmechanismen, clie sowohl den
clirekten Effekt cier Stör'ung vermindern als auch verstärken können.
Diese allgemeinen Mechanismen und Wechselwirkungen, die durch clen direkten Klimaan-
trieb von Aerosol verursacht werclen, veranschaulichen wil anhancl cler folgenclen Größen:
o Änclerungen cler kurz- und langwelligen Strahlungsflässe am Boclen und am Ober-
rancl cler Atmosphäre (150 hPa).
o Anclerungen cler boclennahen Lufttemperatur (globale Verteilung, zonale Mittel)
uncl cler latenten uncl fühlba,r'en Wärmeflüsse ermöglichen Abschâtzungen der Sta-
bilität. Die Zonalschnitte cler- Ternperatulclifferenzen geben zudem Aufschluß über
clie Höhenströmung.
o Ändentngen cles Geopotentials in 500 hPa erlauben Aussagen zur Beeinflussung cler
clynarnischen Vorgänge in cler Atmophäre.
¡ Niedelschlag uncl Wolkenbedeckung liefern ergänzende Informationen.
Tabelle 6 gibt eine Übelsicht tiber clie clurchgeführten Experimente. Kontrolle bezeichnet
clas l(ontrollexperiment ohne Aerosol, GADS clie Simulation mit GADS, STANDARD clie
Simulation mit clen Standardaerosolen, SOWA die Simulation zum direkten Strahlungs-
antrielr von Ruß und wa,sser'löslichen Teilchen. MINER kennzeichnet clas Experiment









Mit clen Standarclaerosolen des ECHAM
GADS mit und ohne SOOT uncl WASO
GADS mit uncl ohne mineralische Komponenten
Tabelle 6:
ECHAM4
Experimente zur Klimar,virkung von Aerosol mit dern Klimamoclell T21-
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6.2 Der Startwert des globalen direkten Aerosolantriebs
Zuerst betlachten wir den Startwert des Aerosolstrahlungsantriebs, um den dilekten Ae-
rosoleffekt ohne jegliche Rtickkopplungsmechanismen abzuschätzen. Dazu geht man vom
eingeschwurìgenen l(ontrollexperiment aus. Abbildung 9 verdeutlicht diese Methode sche-
matisch. Das Kontrollexperiment ohne Aerosol rechnet einen Tagesgang. Die physikali-
schen Pa,rameter, die zum Starten cles Modells erforderlich sind und clie Strahiungsflüsse,
werclen alle vier Stunclen um 000, 4oo, 8oo, 1200, 1600, uncl 2000 ausgegeben. Das Ex-
periment rnit Aerosol rechnet jeweils 4 Stunden, beginnend mit diesen Startwerten, clie
Strahlungsflüsse heraus. Innerhalb der vier Stunden spielen Rückwirkungen im Kiima-
modell, beclingt durch clas Aerosol eine untergeorclnete Rolle. Man erhält ebenfalls einen
Tagesgang mit Werten fär 400, 800, 1200, 1600, 2000 uncl 000. Dieses Verfahren wircl für
einen rnittleren Tag irn Januar und Juli durchgefiïhrt. Den Aerosolstrahiungsantrieb
belechnet man als Differenzen der Strahlungsflüsse mit Aerosol und ohne Aerosol.
Kontrolle 000 400 800 l2rñ 1600 2000
Experiment 1200 1600 24
Abbilclung 9: Methocle zur Berechnung des Startwertes des direkten Aerosolstrahlungs-
antliebs.
In clen wolkenfreien Zonen cler Ercle im Verglei ch zt clen wolkenbedeckten Zonen der Er'-
cle hängt die Berechnung des Strahlungstransport vorn Strahlungsschema selbst und cler
Verteilung cler Absorbern, bzw. streuenden Teilchen ab. Daher bietet sich die Betlach-
tung cles Strahlungshaushalt fär clie wolkenfreien Zonen zur Abschätzung cles clirekten
Aelosoleffekts an.
Es werclen cler anfängliche Stlahlungsantrieb cles GADS uncl der cies Stanclarcla,erosols
fär Januar uncl Juli cliskritiert. Im folgenden werden giobale Verteilungen cler solaren
Strahlungsantliebe clurch beicle Verteilungen vorgestellt. Die Wirkung des GADS wild
außerdem noch cletailieltel anhancl cler zonalen Mittel verdeutlicht. Zum Abschluß faßt
Tabelle 7 auf Seite 45 clie globalen Mittelwerte beider Verteilungen zusammen, und gibt
eine erste Abschätzung, rvelche Auswirkung clie Änclerung der Aerosolverteilung von clen
Standarclaerosolen zu GADS irn Klimamoclell ha,ben wircl.
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6.2.'t GADS
D er ktt rzw ell'ig e d'irekt e Strahhn ¿q s antri, eb
Abbildung 10 auf Seite 46 zeigt die globale Struktur cles kurzwelligen Strahlungsantriebs
durch GADS für Ja,nttar (unten) uncl Juli (oben) im wolkenlosen Fa1l. Diese spiegelt clie
Struktur cler optischen Dicke wiecler, modifiziert durch Bodenalbedo und den Einfalls-
winkel clel Sonne.
Seesalzteilchen tiber Gebieten niedriger Albedo verursachen mit ihren r'ückstreuenclen Ei-
gensclraften einen negativen Strahlungsantrieb bis zu -7 W f rn2 im nordhemispärischen
Winter unci bis -4 W lm2 im Sommer. Die Komponenten INSO, WASO uncl SOOT be-
wirken iîber inclustlialisierten Regionen mit nieclriger Bodenalbedo und bei niedrigem
Sonneneinfallswinkel im Winter der Norclhemisphär'e einen leicht positiven Antrieb. Im
Sommer- erzeugt dieses Aerosol einen negativen Antrieb bis zu ca. -4 W f nz2 . Bei mine-
ralischem Aerosol wird besondels die Abhängigkeit von cler Bodenalbedo deutlich. Ûber
clem Ozean mit einer nieclrigen Albedo erzeugt das mineralische Aelosol einen negativen
Antrieb. Dagegen wild äber den Wüsten mit einer Albedo größer als 0.2 ein positiver
Antrieb erzeugt. Das becleutet, daß eine Aerosolschicht äber Wüstenregionen eine ver-
minclelte Riïckstreuung in den Weltraum verursacht uncl somit zu einem hurzwelligen
Energiegewinn cler Atmosphäre selbst fährt. Ûber Wasser, clas selbst ein ganz geringes
Reflexionsvermögen hat, wirkt eine Aersolschicht stärker reflektierend als der Untergrund.
So erhält man einen nega,tiven Antrieb. Das antarktische Aerosol erzeugt einen positi-
ven Strahlungsa,ntrieb im süclhemisphärischen Sommer. Eine Aerosolschicht über stark
reflektierenclem Untergrund reduziert die Rückstreuung. Da clie optische Dicke des Ge-
samtaeros<.ils auf clel Norclhemispäre höher a1s auf der Sädhemisphär'e ist, finclet man die
extremeren Gegensätze cles Antriebs in cler Norclhemisphäre. Auffällig ist clie Region cles
Himalayas, clie Schichtdicken irn Moclell sincl gering, cler postivie Strahlungsantrieb wird
lrier älrerschatzt (im Winter bis 4 IA f m2 , im Sommet 2 IM f nz2).
Die zonalen Mittel cles clilekten solaren Strahlungsantriebs sind Abbilclung 12 auf Seite 48
clargestellt. Auf der linken Seite cler Abbiiclung finden wir den solalen Antrieb des GADS
am Oberrancl cler Atmosphäre (oben) sorvie am Boden (unten)für Janua,r und Juli. Dulch
clie Streuung der Sonnenstrahlung an Aelosolen erreicht wenigel Sonnenstr.ahlung clen
Boclen, cler Antrieb ist clort im zonalen Mittel stets negativ. Das Maximum clel Recluktion
im Januar liegt bei 14' Norcl mit -8.5 lAf m2, bedingt dulch die mineralischen Teilchen.
Ein zweites Nlaximum an Recluktion finclet sich in 60" Siïcl, dort wo sich erhöhte oirtische
Dicken clurch Seesalz befinden. Im Sommer ist der Energieverlnst am Boclen höher als im
Winter', clurch clen höheren Einfallswinkel der Sonne im Nolclen sowie durch clen höheren
Anteil an rtickstleuenden Komponenten. Es elgeben sich zwei Minima, eines bei 50o Norcl
mit -12 Wf rn2, cler Region mit hohern Anteil an anthropogenen Aerosolen wie Sulfaten
uncl Ruß, das Zweite bei 15" nörcllicher Breite mii -11 IMf m2, den Zonen ma,ximaler
Konzentration an minelalischen Teilchen.
Im Winter vermögen es die mineralischen Teilchen nicht, im zonalen Mittel einen po-
sitiven Antrieb a,uszuüben, cla cler negative Antrieb cler Seesalzteichen überwiegt. In
mittleren nör'cllichen Breiten führt cier anthropogene Aerosolanteil in Kombination mit
clen Sclrneeflächen clazn, dalS der negative sola,re Antrieb im Winter bei -1 Wf n'f Iiegt,
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irrr Somrnel bei -4 Wf m2. Del clurch Seesalz bedingte maximal negative Antrieb auf der.
Süclhemispäre spiegelt die optische hohe Dicke wieder. Im Sommer sind die zonal mit-
tleren Gegensätze stär'kel ausgeprägt. In den hohen Breiten tiber den Schneeflächen uncl
beclingt daclurch, daß clie Sonne höher steht, wird der Antlieb positiv bis zu I lVlm2.
Mineralische Teilchen erzeugen einen positven Antrieb in den nördlichen Subtropen von
I Wfm2. Es exsistieren bei 48o nördlicher geographischer Breite uncl bei 44osädlicher
Breite zwei Maxima negativen Strahlungsantriebs von jeweils -4.5 Wlm2, beclingt durch
clas Seesalzaerosol.
Im globalen Mittel beträgt cler gesamte kurzwellige Strahlungsantrieb am Oberrand cler
Atnrosplräre im Januar -7.4 Wf n'f, im Juli -2.I Wf nf. Die Sonnenstlahlung wircl am
Boclen im Januar um -4.3 Wf m,2 (ca 2%), im Juli um -6.5 Wf m2(ca 3%) reduziert.
D er \ct t't gwell'ig e il,irekte Strahlut rgsantrinb
Fär clie Ausweltung des langwelligen direkten StlahlungsantrieJrs betrachten wir den
wolkenlosen Fall, clargestellt im zonalen Mittel (Abbildung 13) auf Seite 49, links. Die
Iangwelligen aufwärtsgerichteten Netto-Strahlungsflüsse werden negativ gezählt. Somit
geht bei positiven Differenzen zwischen GADS und dem l(ontrollexperiment dieser Schicht
weniger langwellige Energie velloren.
Grunclsätzlich finclen wir, sowohl irn Winter als auch im Sommer, am Boclen und auch
am Oberrancl clel Atmopshäre, positive lVerte. Dies becleutet, daß sowohi am Boden we-
nigel langwellige Energie verlorengeht a1s auch weniger Energie in clen Weltraum zuräck-
gestrahlt wird. I{onsequenz ist ein Energiegewinn cler Atmosphäre, die sich in einer
Err,värrnung abzeichnen wircl. Die bedeutensten Absorber sincl die mineralischen Teil-
chen und das Seesalzaelosol.
Am Oberrancl cler Atrnosphäregibt es 2 Maxima: imJuli betr'ägt es maximaIIIWfm2
nncl befindet sich zwischen 15o uncl 30o Nord, im Januar I Wfm2 uncl befinclet sich
zwischen 5o uncl 15" Norcl. Der Antrieb ist im Sommer stärkel als im Winter ausgepr'ägt.
Im globalen iVlittel ìretr'ägt der langwellige clirekte Strahlungsantrieb am Oberrancl der
Atmosphär'e 3.6 Wlm,2 im Ja,nua,r und 4.3 Wf nf im Juli.
Am Boclen ist der Antrieb im Sommer uncl Winter von gleicher Größenordnung, tind be-
trägt im globalen Mittel 0.35 Wlm2 im Januar uncl 0.59 \4tlm2 im Juli. Das Maximum
am Boclen im Juli beträgt 0.85IMlm2 und fällt mit clem Maximum am Oberrancl cler At-
mosphäre zusammen. Im Januar'finclen wir das Maximum (0.75IMlnz2) bei 45" Norcl. Es
fällt mit cler Region maximaler Seesalzkonzentration znsammen. Auf der Sädhemisphäre
bildet sich ebenso sowohl für Sommer als auch für Winter ein Maximum von ca. 0.4
14/f nt2 im Bereich der Seesalzteilchen aus.
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6.2,2 Das Standardaerosol
D er lcu,t' zw elli, g e dir el;t e Strahlun g s øntri, eb
Abbildung 11 zeigt den mittleren kurzwelligen Strahlungsantrieb (wolkenfrei) am Ober-
rancl cler Atmosphäre für Januar und Juli fiïr das Standardaerosol im ECHAM. Die
Rückkopplung zwischen der Bodenalbeclo, clem Einfallwinkel der Sonne und dem direlc-
ten solaren Aerosolstrahlungsantrieb ist sehr deutlich, cla das Standardaerosol im Sommer
und \Minter clie gleiche optische Dicke hat.
Im Januar finclet man am Oberrancl cler Atmosphäre einen positiven direkten Aerosol-
strahlungsantrieb iïber den schneebedeckten Gebieten der hohen Breiten, mit maxima-
len Werten im Siïdosten Kanaclas bzw. im Nordosten der Vereinigten Staaten in der
Gr'ößenorclnung von 2 Wlm2. Auch im Bereich der Gebirgszüge Asiens, insbesondere cles
Himalayas werden rnehl aIs 4Wf m2 erleicht, da sich das Aerosol über einer hellen Fläche
befinclet uncl cler Einfallswinkel cler Sonri.e nieclrig ist. In clen polaren Breiten nörcllich
von 60o Nord uncl sücllich von 80o Süd, ist cler Antrieb fast Null. Das zweite Maximum
eines ausgeprägt positiven Antriebs findet man analog zu den Ergebnissen cles GADS
äber cler Sahala. Hiel werden Werte über 4 Wf nP erreicht. In clen industrialisierten
Regionen Norcleuropa,s sorvie über den Kontinenten der Süclhemisphäre und den Ozeanen
ist cler solare Strahlungsantrieb negativ. Minimale Werte mit etwa -4 Wf rn2 findet man
um 60" Sücl für alle Längen. Die zweite Zone minimaler Werte befindet sich rings um
clie Sahara. Das Muster entspricht der unrealistischen globalen Verteilung cler optischen
Diclçe cles Stanclardaerosols. hn Juli sind clie großen Schneeflächen nör'cllich von 50' I'lord
geschmolzen, cler Sonneneinfallswinkel steiler, clie Oberflächenalbeclo nieclriger, negativer
Antrieb resultiert. I'tördlich von 75o Norcl, tibel clen verbleibenden Schneeflächen, fin-
clet man einen ausgeprägt positiven Antrieb. Der positive Antlieb über der Sahara wird
verstärkt durch clen hohen Sonneneinfallswinkel uncl elreicht L5 Wlm2. In den Regionen
cles Himalayas finclen wir einen negativen Antrieb.
hn zonalen Mittel, AbbildLrng 12 rechts, erkennt man, daß der direkte Strahlungsantrieb
am Oberra,ncl cler Atmosphäre und am Boclen stärker als cler des GADS ist. Im Winter ist
cler Strahlungsantrieb am Oberrand der Atmosphäre negativ. Die maximale Reduktion
befinclet sich in 60" Siïd mit -8.5 tVlmz. Dieser Wert entspricht clem Doppelten cies
Antriebs clurch GADS. In clen Tropen liegt cler Antrieb bei -5 Wl*'. Die Wirkung cles
mineralischen Aerosols iïber clen Wüsten recluziert den negativen Antrieb auf -4 Wf m2.
Auch am Boclen ist die R.eduktion der Sonnenstrahlung ausgeprägter als bei GADS. So
erreichen z.B. bei 35' Nord 17 Wlm2 weniger die Erdoberfläche, bei GADS sind dies etwa
7 Wfm2. Am Boden fäl1t auf, claß im Sommervon 40o Nord bis -60'Sticl ein nahezu
linea,rel Anstieg besteht.
Das globale Mittel cles anfänglichen solaren Aerosolstrahlungsantriebs am Oberrand cler
Atmosplräre fär clas Standarclaerosol beträgt -4.a Wlm2 im Januar und -4.I Wf m2 im
Juli. Das becletttet, claß der direlcte solare Strahlungsantrieb cler Standardaerosole im
Janua,r um cla,s Vierfache, uncl im Juli doppelt so stark, im Vergleich zu dem der GADS
Aelosole ausgeprägt ist. An Boclen ist die ankommende Sonnenstrahlung um clas Dop-
pelte im Vergleich zu GADS reduziert.
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D er \ar t gw ell'i g e di,rekt e Strahht ng s antr",ieb
Fiïr clie Auswertung cles langwelligen direkten Strahlungsantriebs der Standardaerosole
am Oberrancl cler Atrnosphär'e uncl am Boclen ist sowohl im Januar wie auch im Juli, wie
beleits an den Absorbelmerìgen festgestellt, weitaus geringer als clel der GADS Aerosole.
Räumliche Strukturen sincl nur in dem Bereich Afrikas, der Region mit den höchsten
optischen Dicken festzustellen. Im Januar haben wir am Boden im globalen Mittel einen
geringen Verlust von Wärmestrahlung um 0.9 Wf nf und am Obelrand von 0.56 Wf nf .
Im Sommer sind dies ebenfalls 0.9 Wf ntz am Boden und 0.64 Wl-'am Obelrancl cler
Atmosphäre.
Vergl e'ich der Strahhnt,g s an tri,eb e G A D S 
- 
Standardaero s ol
Die Standardaelosole äben am Erdboclen mehr Einfluß als GADS ar1s, so daß wir für die
Standardaerosole irn Klimamittel eine stärkere Reduktion der Bodentemperatuï volaus-
sehen. Dagegegen wild der Globale Aerosoldatensatz innerhalb der Atmosphäre stärkele







-11.43 -4.3 7.13 -8.20 -6.45 1.75
Langwell¡ge Nettostrahlung
am Boden [Wm']
0.89 0.3s -0.s4 0.68 0.39 -0.29
Kurzwell¡ge Nettostrahlung
TOA [W/m']
-4.47 -1.35 3.12 -1.30 -2.01 -0.71
Lan gwell iqe Nettosttrah lu ng
TOA[w/m'] 0.56 3.63 3.O7 0.48 4.29 3.81
Kuzwellige Nettostrahlung
Atmosphäre [w/m']
6.96 2.95 -4.01 6.90 4.44 -2.46
Lan gwell ¡ge Nettostrahlu n g
Atmosphäre [w/m'l
-0.33 3.28 3.61 -0.20 3.90 4.10
Tabelle 7: Globale Mittel des anfänglichen Strahlungsantriebs fär die Experimente mit
GADS uncl clen Stanclardaerosolen. STDGADS bezeichnet die Differetz zwischen Stan-
darcl und GADS, TOA becleutet: Oberrand cler Atmosphäre.
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Abbildung 10: Globale Verteilung des anfänglichen kurzwelligen Strahlungsantriebs durch
den Globalen Aerosol Datensatz am Oberrand der Atmosphäre, fiïr den wolkenfreien Fall
Ja.nuar (oben) uncl Juli (unten).
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Abbilclung 11: Globale Verteilung cles anfänglichen kurzwelligen Strahlungsantriebs durch
das Standardaerosol am Oberrand cler Atmosphåre, für clen wolkenfreien Fall Januar
(oben) und Juli (unten).
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Alrbildung 12: Zonale Mittel cles anfänglichen kurzwelligen Strahlungsantriebs am Ol;er-
rancl cler Atmosphäre (oben) und am Boden (unten), verursacht durch GADS (links) uncl
clas Standarclaerosol (rechts) für clen wolkenfreien Fall im Januar (durchgezogene Linie)






























































90 60 30 0 -30 
€0 -90











90 60 30 0 -30 
€0 -90




90 60 30 0 -30 -60 -90



















Abbilclung 13: Zonale Mittel des anfänglichen langwelligen Strahlungsantriebs am Ober'-
rancl cler Atmospiräre (oben) und am Boden (unten), verursacht durch GADS (links) und
das Standarda,elosol (rechts), fiïr clen wolkenfreien Fall im Januar (durchgezogene Linie)
und im Juli (gepunktete Linie).
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6.3 Die globale Klimawirkung des GADS
Um die mittlere Klimawirkung des direkten Aerosolstrahlungsantriebs zu untersuchen,
wird das Modell über jeweils 24 permanente Januare und Juli mit und ohne GADS inte-
griert. Nach der Einschwingphase des Modells von 4 Monaten wird über die verbleibenden
20 Monate gemittelt. In diesem Kapitel ist kein direkter Bezug auf bereits existieren-
de Literatur möglich, da es bisher keine Untersuchung zur Klimawirkung des gesamten
troposphärischen Aerosols gibt, die einen Vergleich ermöglichen würde.
6.3.1 Die Strahlung
Für die weiteren Betrachtungen gehen wir, da wir die Klimawirkung des GADS be-
trachten wollen, von der Gesamtstrahlung, also inklusive der wolkenbedeckten Gebiete,
aus. Abbildung 14 zeigt die mittleren zonalen Strahlungsantriebe am Oberrand der At-
mosphäre (150 hPa), dem Boden und der Differenz, die den Antrieb in der Atmosphäre
darstellt, für Januar und Juli. In dieser Abbildung sind sowohl die Aniriebe durch GADS
als durch das Standardaerosol dargestellt. ZieI dieses Kapitels ist es, die wesentlichenEi-
genschaften des Strahlungsantriebs durch GADS herauszuarbeiten; in Kapitel 6.3.6 wird




Zwischen 60o und 25" Nord (Abb. 14, links oben) ist der direkte Aerosolstrahlungs-
antrieb am Oberrand der Atmosphäre positiv, a1s Folge der niedrig stehenden Sonne
über industrialisierten Regionen sowie der Schneeflächen über weiten Teilen Asiens,
Sibiriens und Kanadas. Positiver Antrieb existiert auch südlich von 70o Süd, dort
wo sich SUSO über den Schneeflächen befindet, deren Albedo erniedrigt und we-
niger Sonnenstrahlung in den Weltraum zurückgestreut wird. In den tropischen
und subtropischen Regionen ist der kurzwellige Strahlungsantrieb negativ, bedingt
durch die hochstehende Sonne. So findet man einen Energieverlust durch GADS in
den Weltraum zwischen 10o und 20o Süd von -6 Wf m2,, was etwa 2% enstpricht.
o Sommer
Im Sommer (Abb. 14, rechts oben) verändert sich die Struktur des direkten Ae-
rosolstrahiungsantriebs am Oberrand der Atmosphäre, da die Sonne nun auf der
Nordhemisphäre, wo sich die höchsten optischen Dicken befinden, höher steht.
Im Sommer polarer Breiten werden verstärkt Wolken gebildet und es fällt mehr
Schnee. Es resultiert eine veränderte Bodenalbedo, der kurzweilige Strahlungsan-
trieb am Oberrand der Atmosphäre in diesen Breiten wird positiv. Zwischen 80o
Norcl und 65o Nord wird cler Antrieb negativ. Der positive Strahlungsantrieb (bis 9
Wl*") durch GADS zwischen 60o Nord und 30o Nord resultiert zum einen aus der
direkten Strahlungswirkung des mineralischen Aerosols. Zum anderen findet in clen
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Gebieten, in clenen mineralisches Aerosol äber die Ozeane transportiert wird, eine
Abkülilung am Boclen statt. Die Bewölhung verstärkt sich (siehe Abb. 16), jedoch
fällt weniger l{iederschlag (siehe Abb. 18). Der positive Aerosolstrahlungsantrieb
wird clurch diese Rückkopplungsrnechanismen verstärkt. Die mineralischen Teil-
chen cles GADS der Subtropen erzeugen im zonalen Mittel einen positven Antrieb
am Oberrancl del Atmosphär'e. Dies ist auf die solare Absorption, die verändelte
Bodenalbeclo, den hohen Sonnenwinkel sowie auf Wechselwirkungen in der Atmo-
sphäre zurückzuführen. Fär clie Südhemisphäre wo sich geringe optische Dicken
befinden, ist der kurzwellige Strahlungsantrieb chuch Aerosol um clas Zehnfache
niedriger als auf der Norclhemisphäre. Zwischen 20o und 25" Stïd ist der Antriel¡
positiv mit 2 Wf nt,2, zurückzuführen auf die erhöhten Rußanteile der Biomassen-
verbrennung Sädamerikas unci. Afrikas. Bei 45" bis 60" erzeugen die Seesalzteilchen




Alrbilclung 14, links nnten, zeigt, daß im Winter der kurzwellige Strahlungsantrieb
im zonalen Mittel zwischen dem Norclpol uncl 80" Säcl am Boden reduziert wircl.
Die maximale R.eduktion findet man zwischen 15" uncl 30o Norcl. Das bedeutet,
claß die einfallencle Sonnenstrahlung in Regionen maximaler mineralischer Aerosol-
konzentlationen um etwa 4To red:rtzielt wird. Auf cler Sädhalbkugel erreicht sädlich
von 80o mehr Sonnenstrahlung den Boclen, eine Folge cler Wechselwirkung zwischen
Recluktion cler Wolkenbedeckung uncl Verringerung des Schneefalls (siehe Abb. 19)
\¡/as zu einer Erniedrigung cler Boclenalbedo führt. Weniger Sonnenstrahlung wircl
reflektiert.
o Sommer
Im Sommer ist cler kurzwellige Strahlungsantrieb am Boden (Abb. 14, rechts unten)
zrvischen dem Säclpol uncl 15o Nord negatir.. Das Maximum des negativen Antriebs
Jrefinclet sich wie im Winter zwischen 15' und 30" Nord uncl erhöht sich auf bis zu
24lVf m2.Im Gegensatz zvrn Winter ist cler Antrieb zwischen 45o und 60o positiv
bis zu 4 lV f m2 , da clie Seesalzkonzentration dieser Breiten im Sommer aufgrund der
nieclrigeren Windgeschwincligkeiten geringer ist und gleichzeitig höhere Rußkonzen-
trationen vorherrschen. Sowohl cler großräumige frontale als anch der konvektive
Niederschlag sind dort reduziert (Abb. 19), ebenso die Bewölkung.
Atmosphrire
Del Stlahlungsantrieb cler Atmosphär'e, dargestellt in der mittleren Abbilclung cler Ab-
bilclung 14, wircl als Differenz aus dem kurzwelligen Stlahlungsantrieb am Oberrand cler
Atmosphäre uncl dem Boden berechnet. Dies bezeichnet man auch als Anderung der at-
mosphärischen Absorption. Sowohl im Sommer (links) als auch im Winter (rechts) erfährt
clie Atmosphäre einen positiven kulzwelligen clirekten Strahlungsantrieb durch Aerosole.
Das Maximum befinclet sich zwischen 30o Nord und clem Aquator. Das Maximum im
Wintel beträgt 9 Wf m,2 und 18 IAf n't2 im Sommer.
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Langwellig
Im Gegensal,z zr der allgemein verbreiteten Ansicht, daß der dominierende direkte Ae-
rosoleffekt die Streuung der Sonnenstrahlung ist, zeigt sich hier, daß die absorbierende
Wirkung der mineralischen Teilchen in der Wüstenregion und westlich der Sahara über
dem Atlantik, bedeutender als ihre streuende Wirkung ist. Die Abbildungen 15 der
Seite 56 zeigen die zonalen mittleren langwelligen Strahlungsantriebe am Oberrand der
Atmosphäre, in der Atmosphäre und am Boden für die Monate Januar und Juli. Im Kli-
mamodell werden zum Boden gerichtete Flüsse positiv wiedergegeben, Flüsse, die vom
Erdboden in die Atmosphäre gerichtet sind werden negativ gezählt. Da wir jeweils die
Differenzen zwischen Experiment und Kontrolle betrachten, bedeuten positive Werte eine
Reduktion des langwelligen Nettoflusses.
Oberrand der Atrnosphrire
o Winter
Im Winter der Wüstenregionen (Abb. 15, links oben) beträgt die langwellige Strah-
lungsantriebsänderung durch GADS bis zu L0.5 Wlm2. Ein weiteres Maximum
liegt bei 25" Süd mit 3 Wl*', einer Region reduzierter Bewölkung (siehe Abb. 13).
Zwischen 5o und 15" Süd wird cler Antrieb leicht negativ. Hier domminiert eine
Region negativen Antriebs in der Südostpassatregion des Pazifiks. In den höheren
Breiten ist der Antrieb ebenfalls negativ und beträgt im Mittel -2 Wlm2.
¡ Sommer
Im Sommer wird der langwellige Strahlungsantrieb am Oberrand der Atmosphäre
durch GADS im Vergleich zum Winter verstärkt. Dies gilt sowohl für die Regionen
positiven als auch negativen Antriebs. Die Maxima bei 45" Nord betragen 9.5 Wl*'
bzw. -5 Wl*' bei 15" Stid. Grundsätzlich gilt: Der langwellige Strahlungsantrieb
ist in den Bereichen der mineralischen Teilchen positiv und in den umgebenden Re-
gionen negativ. Das heißt, daß cler langwellige Wärmefluß in den Weitraum in den
großen Bereichen der mineralischen Teilchen reduziert wird und in den umliegenclen
Regionen, insbesondere über den Ozeanen, intensiviert wird. Diese Gegensätze von
mehr als 20 Wl*'regen Umverteilungsprozesse in der Atmosphäre an.
Boden
o Winter
Der langwellige Strahlungsfluß (Abb. 15, links unten) vom Boden in die Atmosphäre
wird reduziert. Durch die Absorption und Reflexion von Sonnenenergie clurch das
Aerosol in der Atmosphäre, steht clem Boden weniger Sonnenenergie zur Verfügung.
Der langwellige Strahlungsfluß vom Boden in die Atmosphäre wird daher ebenfalls
recluziert. In den Tropen und Subtropen sincl dies 3.5 Wl*', in nieclrigen Breiten
7.5 lVlm2.
o Sommer
Im Sommer ist der langwellige Stahlungantrieb differenzierter. Ein Maximum mit
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4.5 Wf rn2 findet man bei 70o Nord, ein zweites zwischen 15o und 20o Nord mit
8 Wfrn2. Dazwischen ist der Antrieb im zonalen Mittel negativ mit -2 Wfrn2.
Dies resultiert aus einer Intensivierung der negativen Antriebe über den Ozeanen
uncl gleichzeitigen Verstärkung cler positiven Antriebe über den Wästenregionen,




Ftir die Atmophäre selbst ist der langwellige Antrieb mit Ausnahme der Region
zwischen 0o und 30o Nord negativ. Die negativen Werte liegen im iVlittel in cler
Größenorclnung von -2 úVf m2. Del positive langwellige Antrieb durch GADS be-
trägt in 15o Nord 6,8Wfm2.
o Sommer
Die Intensivierung der Gegensá,tze zwischen positiven und negativen Antrieben im
Sommel sowohl am Oberrancl cler Atmosphäre als auch am Boden spiegelt sich
in den Antlieben in cler Atmosphäre wieder. I\egativer Antrieb zwischen Nordpol
uncl 30o nörcllicher Breite (bis zu -7.5 Wlm2), positive Werte in clen Tropen uncl
Snbtropen von bis zr9 Wf m,2, negativ bis 60' Süd, daran anschliessend bis zu 2
lVf m2.
Diese Untersuchungen zeigen, claß cler dilehte langwellige Strahlungsantrieb innerhalb
cler Atmopshäre das gleiche Ausmaß hat, wie der kurzwellige Strahlungsantrieb durch
Aelosol und keineswegs zu vernachlässigen ist. Ist cler hurzwellige Antrieb innerhalb cler
Atrnosphäre nLlr positiv, so wirkt der langwellige Antrieb in clen Tlopen genalr entgegen-
gesetzt.
Gesamt
Entscheiclencl für die l(limawiriiung ist die gesamte Strahlungsbilanz. Diese ergibt sich
als Summe der langwelligen und kurzwelligen Strahlungsflüsse, die in cien Abbildungen
14 uncl 15 clargestellt sind. Dahel wird auf weitere Abbildungen verzichtet.
Oberrar¿d der Atmosphrire
Im Janual bewirkt GADS am Oberrand der Atmosphäre nöldlich von 36o Nord einen ne-
gativen Antlieb in cler Größenordnung von -I Wf m2. Dies bedeutet einen Energieverlust
für' die Atmosphäre. Es schließt sich ein positiver Antrieb bis 30" Säd an. Der maximale
positive Antrieb befindet sich in 13o Norcl mit 8 Wl*'. Dies wird durch clie absolbielen-
cle Wirkung cler mineraiischen Teilchen verursacht. Sücllich von 30" Süd ist der Antrieb
wieclerum negativ. Da auf der sücllichen Halbkugel die Ozeane flächenmäßig gegenüber
clen Kontinenten äberwiegen und es auch kaum inclustrialisierte Regionen gibt, wir vor-
rviegencl reflektierendes Seesalz Aerosol finclen, ist der negative Antrieb hier ausgeprägter
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und erreicht Werte bis zu -4.L Wlm2. Im globaien Mittel ist der Antrieb positiv mit 0.6
wl*'.
Im Juli ist das zonale Muster des Gesamtstrahlungsantrieb durch GADS am Oberrand der
Atmosphäre noch mehr ausgeprägt. Negativer Antrieb in den höheren Breiten, positiver
Antrieb in den niedrigen Breiten der Wüstenregion. Im globalen Mittel ist der Antrieb
mit 1.4 Wl*'positiv.
Boden
Die Temperatur und der Wärmehaushalt der bodennahen Schichten werden durch die
Strahlungsbilanz am Boden verändert. Die Bilanz setzt sich zusammen aus der einfal-
ienden und reflektierten Sonnenstrahlung am Boden sowie, der atmosphärischen iang-
welligen Einstrahlung und der Ausstrahlung von der Erdoberfläche. Die von der Strah-
lungsbilanz bedingten Energiegewinne oder -veriuste führen zu Wärmeströmen in der
Atmosphäre und in der oberflächennahen Bodenschicht. Die Strahlung wird auch dazu
verwendet, Wasser zu verdunsten oder Schnee zu schmelzen. Verluste können von der
latenten Wärme kompensiert werden, die bei der Kondensation oder Sublimation des
Wasserdampfes oder beim Gefrieren frei wird.
Im Winter ist am Boden der gesamte direkte Strahlungsantrieb durch GADS stets nega-
tiv. Das bedeutet, daß der Boden einen Energieverlust zu verzeichnen hat. Im globalen
Mittei sind dies -3.9 Wlm2.
Auch im Sommer ist der durch GADS am Boden erzeugte Antrieb negativ, im globalen
Mittel -4.2 Wlm2. Das Maximum des negativen Antriebs befindet sich bei 42o Nord.
Atmosph,tire
Die Strahlungsbilanz der Troposphäre ist generell negativ. Die Wärmezufuhr vom Boden
erfolgt durch Konvektion und durch das Freiwerden latenter Wärme bei der Kondensation
von Wasserdampf. Ist die Strahlungsbilanz der Erdoberfläche negativ, dann verliert die
Atmosphäre Wärme durch Leitung an die Erdoberfläche. In den subtropischen Wüsten-
gebieten wird der Atmosphäre durch Konvektion effektiv Wärme zugeführt.
Der Strahlungsantrieb durch GADS innerhalb der tropischen und subtropischen Tro-
posphäre ist sowohl im Sommer (9 Wlm2) als auch im Winter (25 Wlm2) positiv. Mine-
ralisches Aerosol führt somit zu einer Stabilisierung der Troposphäre dieser Region. Dies
gilt in geringerem Umfang auch fär die mittleren und höheren Breiten.
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Alrlrildung 14 Zonale Mittel rnittleren kurzwelligen Strahlungsantliebs am Oberr-and cler
Atmosphäre (oben), in cler Atmosphäre, und am Boden (unten), verursacht durch clen
Globalen Aerosoldatensatz (gepunktete Linie) und clas Stanclardaerosol (durchgezogene
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Abbildung 75: ZonaIe Mittel mittleren langweiligen Strahlungsantriebs am Oberrand der
Atmosphäre (oben), in der Atmosphäre, uncl am Boden (unten), verursacht durch den
Globalen Aerosoldatensatz (gepunktete Linie) und das Standarclaerosol (durchgezogene













6.3. Die globale l{limawirkung des GADS 5t
6.3.2 Die Temperaturänderung
Die Tempelaturänclelungen in 2 Meter Höhe, clie durch GADS hervorgerufen welden,
sincl in Abbilclung 16 auf cler Seite 59 dargestellt, Zonalschnitte in Abbildung 17. Da die
Meeresoberflächentemperatur im Modell festgehalten uncl kein Jahresgang beräcksichtigt
wurde, kann kein Signifizanztest clurchgeführt werclen. Daher werden bei der Diskussion
nur intensive uncl geographisch ausgedehnte Änderungen cler Temperatur beräcksichtigt
und sincl als vorläufig zu betrachen. Dies gilt auch für die Betrachtung der Wärmefl.üsse,
clel Bewölkung uncl cles Nieclerschlags.
o Wintel
Im Janual erfolgt in Boclennähe eine kräftige Abkühlung in clen tropischen und sub-
tropischen Breiten Afrikas bis zu -3 I(. Diese Abkühlung setzt sich ostwärts äber
rveite Regionen cles mittleren Ostens uncl Asiens fort. In weiten Teilen Noldame-
rikas, cles Großen Beckens und l(anadas wircl es bis zu 3 I( kålter. Obwohl die
Melresober'flächentemperatur festgehalten ist, wird clurch clie Seesalzaerosole eine
leichte Abkühlung über dem Atlantili westlich von Nordafrika erzeugt. Dies gilt
auch ftil das Nolclostpazifische Becken, den westlichen Atlantik und Westpazifili,
uncl führt in diesen Regionen zu einer Recluktion der latenten Wärmeflüsse. Groß-
flächige Erwärmung (bis zu 3 K) findet man äber den schneebecleckten Lanclflächen
Grönlancls uncl Nordeuropas? l¡r'as zur velstärhten Ausbildung von Trögen riber clen
Ozeanen uncl von Keilen iïber clen l(ontinenten führen kann. Die Temperatur in
Boclerrnähe wird im globalen Mittel um -0.2 I{ ernieclrigt.
Die Temperatur'änclerung setzt sich in clel Atmosphär'e fort. Im zonalen Mittei
cler mittleren nör'dlichen Breiten resultiert eine Abkählung von 0.5 K bis etwa 1.5
km, cler bodennahen Grenzschicht. In cler unteren Troposphäre der Sädhemisphäre
finclet eine leichte Erwärmung statt (0.1 K). Die Abkühlung der Atmosphär'e setzt
sich bis in 500 hPa über Alaska, Nordamerika und l(anada fort. Ûber Norclafrika
und Asien nimmt clie Temperaturabnahme mit cler Höhe ab. Die Erwärmung äber
Grönlancl ttncl Noldeuropa schwächt sich ab. Auf der Südhemisphäre finclet irn
zonalen Mittel eine Erwä,rmung statt, clie mit cler Höhe zunimmt. Im globalen
lVlittel wircl clie Temperatur in 500 hPa um 0.3 K erhöht.
o Sommer
Ïm Sommer finclet rnan in den boclennahen Schichten zwischen clem Nordpol und
30o Norcl eine Erwärmung. Maxima befinclen sich in Norclamerika (4 I{), Mit-
telettropa (2 I{), clem mittleren Osten und Asien (bis zu 3 K). Ausserclem finclet
man Elwärm.ung in der Größenordnung von 1 I( in Kolumbien und Venezuela,
West-Argentinien, im Norclen Australiens und in sücllichen pola,ren Breiten. Die
Abkühlung in Boclennähe ist geringer als im Winter und beträgt etwa 1 K im Nord-
westen Afrikas, cler Arabischen Halbinsel, Indien und dem Westen cler Sowjetunion.
Die Abkühlung tiber clen Ozeanen ist gelinger, da clie Seesalzkonzentrationen nied-
riger sind und liegt bei maximal 0.5 I(. Im Gegensatz zum Winter erhã,lt man im
globalen Mittel eine Erwärmtlng von 0.17 K in den bodennahen Schichten.
Das zonale Veltikalprofil zeigt, claß Temperaturänderungen clur-ch GADS clie ge-
samte Atmosphäre clurchdringen. Zwischen dem Nordpol und 30' Nolcl finclet man
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Erwärmung, die mit der Höhe zunimmt. In 500 hPa beträgt sie 1.5 K und erstreckt
sich vom Nordpol bis 40" Süd. Südlich davon findet eine Abkühlung von 0.2 K
innerhalb der Atmosphäre statt.
Zusammengefasst: Im Winter führt GADS im globalen Mittel zu einer Abkühlung der bo-
dennahen Schichten von -0.2 K, im Sommer dagegen zu eine Erwärmung von 0.17 K. Tro-
posphärisches Aerosol wirkt regional inhomogen sowohl erwärmend als auch abkühlend
in Abhängigkeit von der Zeit und verstärkt ocler reduziert somit den globalen Treibhaus-
effekt.
Die Temperaturänderungen durch GADS beschränken sich nicht auf die bodennahen
Schichten, sondern setzen sich in der gesamten Atmosphäre durch. Im Winter besteht auf
der Nordhemisphäre der Trend zur Abkühlung, auf der Südhemisphäre zur Erwärmung,
im Sommer herrschen umgekehrte Verhältnisse. Die Verstärkung der Temperaturge-
gensätze zwischen Nord- und Südhemisphäre kann zu einer Südverlagerung im Winter
(und zu einer Nordverlagerung im Sommer) der Zone maximaler Baroklinität und der
innertropischen Konvergenzzone fähren. Davon werden die Monsungebiete Afrikas und
Asiens beeinflußt und im Zusammenhang damit möglicherweise auch die äquatoriale Zo-
nalwindzirkulation.
6.3.3 Die Auswirkungen auf den latenten und fühlbaren 'Wärmefluß
Der Ausgleich von Temperatur- uncl Feuchtegradienten wird durch die turbulenten Flüsse
fühlbarer Wärme (Konvektion) und latenter Vy'ärme (Verdunstung) herbeigeführt. So-
mit wirkt sich die Veränderung der Temperatur direkt auf den latenten und fühlbaren
\Märmefluß aus, die hier ohne Abbildung kurz beschrieben werden.
Durch GADS wird der iatente Wärmefluß reduziert. Dies ist zu erwarten, da eine
Abkühlung über clen Ozeanen und den tropischen Regionen Afrikas und Asiens auftritt.
Damit wird der Temperaturgradient und die Kondensation in Bodennähe reduziert. Die-
ser Prozess stellt ebenfalls eine mögliche Ursache für die Reduktion des Schneefalis über
Eurasien clar. Im globalen Mittel wircl der latente Wärmefl.uß clurch GADS im Januar
und Juli wn 6To reduziert.
Auch der fühlbare Wärmefluß wird über weiten Teilen der Kontinente reduziert. Üb".
den Ozeanen, insbesondere in den Regionen hoher Konzentrationen an Seesalzaerosol
und dort wo mineralische Teilchen von der Wtiste über das Wasser transportiert werden,
wircl er erhöht und ebenfalls zur Verstärkung der Konvektion beitragen. Im zonalen
Mitiel zeigt der fühlbare Wärmefluß für GADS sowohl im Januar als auch im Juli geringe
Schwankungen. Der ftihlbare Wärmefluß am Boclen wird im globalen Miitel urn6To durch
GADS reduziert.
Eine detailliertere Diskussion der Wärmeflässe erfolgt in Kapitel 6.3.6, wo ein Vergleich
mit den Standardaerosolen clurchgeführt wircl.
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Abbildung 17: Zonalschnitt der mittleren Temperaturanomalie [K] durch GADS für Ja-
nuar (oben) und Juli (unten).
60
N
6.3. Die globale Klimawilkung cles GADS 61
6.3.4 Die Anderung der \Molkenbedeckung und des Niederschlags
AbbiidLrng 18 zeigt clie Globalverteilung cler Änclerung der Wolkenbecleckung durch GADS
für Janua,r und für Juli, Abbildung 19 das zonale Mittel cler Anderungen des Nieder-
schlags.
o Winter
In nördlichen und südlichen polaren Breiten wird die Wolkenbedeckung infolge des
positiven clirekten Aerosolstlahlungsantrieb verstärkt. Hier wird der Schneefall im
zonalen Mittet um etwa 5% elhöht (siehe Abb. 19, links unten). Ûber dem Pa-
zifik (hohe optische Dicken dulch Seesalzaerosol) wird die Wolkenbedeckung und
cler großflächige Niederschlag recluzielt. Das Geopotenial wird erhöht (Abb. 20),
cla,s ostpazifische Hochclruckgebiet verstärkt. Ein direkter Zusammenhang besteht
zwischen clel Recluktion der l(onvektion über Nordamerika zwischen 30o Sücl uncl
60o Nolcl uncl cler Recluktion der troposphärischen Temperaturen. Nieclerschlag
und Wolken werden recluziert, mehr Strahlung wird zurückgestreut, die Kühlung
wircl weiterhin verstärkt. Das Geopotential wircl in diesem Bereich im 500 hPa
Niveau um bis ztt L5 gpm reduziert (Abb. 20). Im Westen der Vereinigten Staa-
ten, clen Wästen- uncl Steppenklimaten findet eine Abkählung und Verstårhung
cler Bewölltung statt, verursacht durch clie pazifischen Seesalzteilchen. Im Osten
cler Vereinigten Staaten setzt sich eine Erwärmung, bedingt clurch hohe optische
Dicken mit einem großen Rußanteil, clurch. Der Wasserkreislauf in Sticl Afrika bis
zum Hochlancl von Athiopien wircl dulch clen Strahlungsantlieb cler mineralischen
Teilchen stark beeinflußt. Hier befindet sich eine Zote verstärkter mericlionaler
Ternperaturglaclienten (Abb. 16) und Dluckgegensätze (Abb. 20). Die Ernieclri-
gung der Boclentemperatur (Abb. 16) sowie cles vertikalen Tempelaturgraclienten
(Abb. 17) füirrt zu einer Recluktion der Konvektion, cles konvehtiven und fronta-
len großflächigen ltriederschlags (Abb. 19 links, mitte und oben), jecloch zu einer
verstärkten Bewölkung. In clen Gebieten cler Sahara und Sahelzone zwischen 10'
uncl 35o Norcl wird die Wolkenbedeckung um 0.1 reduziert. Zwischen dem Aqua-
tor nnd 30" Sücl wircl die Bewölkung reduziert, der großflächige fi'ontale Niecler-
schlag äbel den Kontinenten erhöht, der konvektive Niederschlag weiterhin leclu-
ziert. Säcllich von 30" Säcl wircl die Wolkenbedeckung verstärkt, ohne gravierende
Auswirkung auf clen Nieclerschlag.
o Sommer
Die Räckwirkungen des Aerosolstrahlungsantriebs auf die Bewölkung sind im Juli
gelinger als im Januar (Abb. 18, unten). In polaren uncl rnittleren Breiten findet
man auf beiden Hemisphären einen höheren Bewölkungsgrad. Die optische Dicke
cler Seesalzteilchen äber dem Norclpazifik und Norclatlantik ist niedriger, da die
Windgeschwindigkeiten in cliesen Gebieten im Sommer geringer sincl, und somit cler
Strahh.rngsantrieb durch Seesalz geling. Mit der zunehmenden Sonnenstandhöhe re-
sultiert eine Temperaturzunahme in dieser Region, die sich bis in die Tropopause
und Stratosphäre clurchsetzt (Abb. 16 unten, Abb. 17 unten). Dieses wirkt sich
direkt auf clas Geopotential aus, das in diesen Bleiten zunimmt. Großfl.ächig finden
wir lecluzierte Bewölkung in cler Süclostpassatzone vom Nordatlantik bis zurn Pazi-
fik, übel weiten Teiien Sticlamerikas bis zum Säclwesten Afrikas. Del Nieclerschlag
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über den Ozeanen dieser marinen Trockenklimate ist kaum beeinflußt. Im Sommer
wird die Bewölkung über dem Hochlancl ,rotr Äthiopien, der arabischen Halbinsei
bis zum Hochland von Iran verstärkt, ebenso iïber dem südchinesischen Bergland.
Diese Gebiete bilden sich über den Grenzgebieten zwischen Regionen mit hohen
und niedrigen Konzentrationen mineralischer Teilchen aus.
Zusammengefaßt: Aerosol fiïhrt in polaren Breiten zu verstärktem Schneefall. Der kon-
vektive Niederschlag wird im zonalen Mittel sowohl für Sommer und Winter reduziert
und zeigt, daß Aerosol in cler Troposphäre stabilisierend wirkt. Der großräumige fronta-
le Niederschlag im Bereich der innertropischen Konvergenzzone nimmt zu, angeregt vom
direkten Strahlungsantrieb der mineralischen Teilchen. Der Bewölkungsgrad nimmt dort,
wo sich mineralische Teilchen befinden, im Winter zu, im Sommer ab. Die Rückwirkun-
gen des Strahiungsantriebs durch Aerosoiteilchen auf die Bewölkung und Niederschlag
sind zum Teil sehr groß. Das liegt am fehlenden Jahresgang der Experimente und daran,
daß kein indirekter Aerosoleffekt berücksichtigt werden kann.
6.3.5 Das Geopotential
Die Geopotentialänderungen lgprn] durch GADS im 500 hPa Niveau für Winter und
Sommer sind in Abbildung 20 auf Seite 65 dargestellt.
o Winter
Im Winter wird das zirkumpolare Tief verstärkt. Die Tröge über Ostasien und
Nordamerika werden um 15 gpm intensiviert. Die Rücken über Nordeuropa werden
ebenfalls verstärkt. Daraus folgt, daß kalte Luft weiter bis nach Nordamerika vor-
dringt. Nördlich von 70o Nord wird es bewölkter, es fällt mehr Schnee. Wärmere
Luftmassen befinden sich über Nordeuropa und Asien. Das Geopotential wird über
weiten Teilen Afrikas und Asiens reduziert und damit das asiatische Hochdruckge-
biet. Käliere Luftmassen können nach Süden vordringen. Ûb"t dem subtropischen
Atlantik findet man starke meridionaie Gradienten der Geopotentialänderungen im
Bereich der innertropischen Konvergenzzone. Verstärkte Bewölkung und Nieder-
schläge sind die Folge.
o Sommer
Die Zirkulation im Sommer ist wesentlich stärker zonal symmetrisch als im Win-
ter. Auf der Nordhemisphäre nördlich 30" Nord führt Aerosol zu einer Erhöhung
des Geopotentials um bis zu 50 gpm. Es bilclen sich 3 Maxima: Nordamerika, Eu-
ropäisches Norclmeer sowie im Osten der Rußlands. Starke Geopotentialänderun-
gen entstehen rings um clie Sahara. Im Bereich cler innertropischen Konvergenzzone
werclen Gradienten verstärkt, clie Baroklinität erhöht und die Konvektion angeregt.
Auffallend ist auch die Verstärkung cles Hochclruckgebiets zwischen Südamerika und
Süclafriha; der Südostpassat kann verstärkt werclen.
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Abbildung 18: Mittlere globaie Verteilung der Differenzen der Wolkenbedeckung [%],
verulsacht durch den direkten Strahlungsantrieb der GADS Aerosole im Januar (oben)
und Juli (unten).
























































90 60 30 0 -30 -60
Geographische Breite
-90 90 60 30 0 -30 -60
Geographische Breite

















































30 0 -30 -60 -90 1I 090 60









































60 30 0 -30 '60 -90
Geographische Breite S
Abbildung 19: ZonaIe mittlere Differenzen des großflächigen frontalen Niederschlags
(oben) und konvektiven Niederschlags (mitte) und des Schneefalls (unten), verursacht
durch den Aerosolstrahlungsantrieb cles GADS (links) und des Standardaerosols (rechts).
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Abbildung 20: Globale Verteilung der mittleren Geopotentialanomali" [gp-] im Januar
(oben) und Juli (unten), bedingt durch GADS in 500 hPa.
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6.3.6 Vergleich mit den Standardaerosolen
Die Strahlung
Kurzwellig
Oberrand d,er Atmo sphrire
Der kurzwellige Strahlungsantrieb durch das Standardaerosol ist im Winter zwischen
45" Nord und 50o Süd negativ, dabei negativer als der durch GADS. Er resultiert aus
den hohen optischen Dicken des Standardaerosols, die bis über weite Teile des Atlantiks
und Indischen Ozeans reichen (Abb. 7). Die Ausnahme stellt die Region zwischen 10o
Nord und 15" Süd dar. Hier überwiegt der negative Antrieb durch GADS, hervorgerufen
durch die mineralischen Aerosole. In polaren Breiten erzeugen beide Aerosolverteilungen
vergleichbaren positven Antrieb über den Schneeflächen. Im giobalen Mittel beträgt der
Strahlungsantrieb -7.63 Wlm2 für das Standardaerosol und -1.40 Wl*'für GADS (siehe
Tabelle 8 auf Seite 67).
Das Standardaerosol hat im Sommer und im Winter identische optische Dicken. Im Som-
mer ist der Antrieb bis 20" Nord positv, dabei ist er über den Schneeflächen überschätzt
und den industrialisierten nördlichen Breiten unterschätzt. Ín den mittleren nördlichen
Breiten erreicht der positive Antrieb durch GADS I Wfm2, der duch das Standardae-
rosol 2 Wl*t. Südlich von 20o Nord und der gesamten Südhemisphäre ist der Antrieb
durch das Standardaerosol negativ. Der Antrieb durch GADS ist regional differenziert
und repräsentiert die Aerosolverteilung besser. Im globalen Mitiel sind es -0.63 Wlm2
für das Standardaerosol und -0.1 Wl*'für GADS.
Boden
Der kurzwellige Strahlungsantrieb durch das Standardaerosol ist im Winter negativ. Mit
Ausnahme der Regionen zwischen 5o Nord und 25o Süd und 50' Süd und 70"Süd ist er
negativer ais für GADS. So ergeben sich im globalen Mittel -7.5 Wlm2 für das Standar-
daeorsol und -5.9 Wl*t für GADS.
Der kurwellige negative Strahlungsantrieb durch das Standardaerosol zeigt im Sommer
einen ähnlichen Verlauf wie im Winter und keine Ûbereinstimmung mit dem durch GADS.
Im globalen Mittel sind es -7.67 Wlm2 für das Standardaerosol und -5.48 Wfm2 lur
GADS.
Atmosphrire
Im zonalen Mittel wird mehr kurzwellige Strahlung durch die Standardaerosole (6.0
Wl*') in der Atmosphäre als durch clie GADS Aerosole @.5 Wlm2) absorbiert.
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Langwellig
Oberro,nd der Atmosphrire
Der langwellige Strahlungsantrieb des Standardaerosols (Abb.15) am Oberrancl der At-
mosphäre schwankt im Winter und Sommer von -2 Wlm2 l:is 2 Wlm2und beträgt damit
nur ca. 1/5 des Antriebs durch GADS. Dies resultiert aus den geringen Absorbermen-
gen (Kapitel 5.6) im Vergleich zu GADS. Stark ausgeprägt ist bei GADS der Einfluß
mineralischer Teilchen, der bereits in Abschnitt 6.3.1 diskutiert wurde.
Boden
Am Boden sind die Antriebe durch GADS und das Standardaerosol im Januar sehr ähn-
lich. Zeigten sich am Boden bei der Berechnung der Startwertes des Antriebs Unterschiede
zwischen GADS und den Standardaerosolen im wolkenfreien Fali, so sind diese durch die
Wechselwirkung mit dem Klimasystem reduziert. Im Sommer zeigt das Standardaerosol
ein ähnliches Verhalten wie im Winter, die Gegensätze zu GADS werden verstärkt.
Atmosphrire
Die Standardaerosole verursachen einen langwelligen Energieverlust. GADS übt dagege-





Ku rzwellige Nettostrah lung
am Boden [W/m2]
-7.65 -5.90 1-75 -7.67 -5.48 -2.19
Lan gwell ¡ge Nettostrah lung
am Boden [w/m']
1.79 1.97 0.18 1-4A 1.24 -o.20
Kurzwell ig^e Nettostrahlung
ToAlwm'l
-1.63 -1.40 -0.23 -0.63 -o.10 0.53
Lan gwell iqe Nettostrahlu ng
TOA [w/m'l










-1.60 o.05 1.65 1.26 -o.42 1,68
Tabelle B: Strahlungsantriebe, global gemittelt. Dabei bedeutet: GADS: Experiment
mit GADS, STANDARD: Experiment mit den Standardaerosolen, STDGADS: GADS-
STANDARD, TOA Oberrand der Atmosphäre.
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Die Temperaturänderung
Die Temperaturänderungen in cler bodennahen Schicht, die durch das Standardaerosol
hervorgerufen werden, sind in Abbildung 2L auf Seite 69 für die Monate Januar und
Juli dargestellt. Ergänzend zeigt Abbildung 22 die Zonalschnitte der mittleren Tempe-
raturänderungen durch das Standardaerosol.
Wi,nter
Die Antriebe durch das Standarclaerosol und durch GADS bewirken über Zentralafrika,
Arabien und weiten Teilen Asiens einen Temperaturrückgang. Je höher dabei der Strah-
lungsantrieb ist, desto größer ist die Temperaturabnahme. Die größten Unterschiede
in der Auswirkung der Strahlungsantriebe durch GADS und das Standardaerosol fin-
den wir über Nordamerika , Alaska und Kanada. Ûber Alaska und Kanada findet eine
Erwärmung durch das Standardaerosol statt, eine Abkühlung durch GADS. Dies resul-
tiert aus Folgendem: Das Standardaerosol hat im arktischen Bereich höhere optische
Dicken als GADS (Abb, 6 und Abb. 7) und weist in diesen Regionen keine differenzierten
regionalen Strukturen auf, GADS hingegen unterscheidet die Seesalzteilchen über den
Ozeanen und kontinentale sowie industriell beeinflußte Mischungen über dem Kontinen-
ten der Nordhemisphäre.
Die zonalen Vertikalschnitte zeigen, daß die Standardaerosole einen geringeren Einfluß
auf die Temperatur als GADS ausüben. Die Abkühlung über Afrika findet nur in den
bodennahen Schichten statt. Darüber entsteht großräumig eine leichte Erwärmung cler
Nordhemisphäre (bis 0.6 K) und eine geringe Abkühlung der Sädhemisphäre (-0.2 K). In
mittleren nördlichen Breiten wircl die Atmosphäre bis 500 hPa durch das Standardaero-
sol erwärmt, durch GADS abgektihlt. Im südpolaren Bereich findet man eine intensive
Erwärmung der gesamten Atmosphäre, die bei GADS nicht vorhanden ist.
Sommer
GADS verursacht größere Temperaturanstiege über Asien und Nordeuropa (Standard:
lK, GADS: bis zu 4K),, das Standardaerosol größere Temperaturabnahmen über Afrika
und Indien (Standard: -3 K, GADS: 1 I(). GADS erzeugt eine Erwärmung über weiten
Teilen Nordamerikas, die Stanclardaerosole zeigen kaum Wirkung. GADS verursacht
eine leichte Erwärmung über Europa, das Stanclardaerosol Abkühlung, eine Folge des
unterschiedlichen Absorptionsverhaltens beider Verteilungen.
Im Sommer findet man eine Erwärmung der Atmosphäre zwischen dem Nordpol und
30" Stid, die jedoch nur etwa ein Drittel im Vergleichzu cler Erwärmung durch GADS
ausmacht. Die Abkühlung im Bereich der mineralischen Aerosole ist ebenfalls weniger
ausgeprägt als bei GADS. In südpolaren Breiten erzeugen beide Verteilungen eine ver-
gleichbare Abkühlung der gesamten Troposphäre.
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Abbildung 21: Globale Verteilung der mittleren Temperaturánderung [K] in 2 Meter
Höhe, bedingt clurch das Standardaerosol im Januar (oben) und Juli (unten).
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Abbildung 22: Zonalschnitte der mittleren Temperaturänderung [K] durch das Stanclard-
aerosol im Januar (oben) und Juli (unten).
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Latenter und fíihlbarer'Wärmefluß
Løtenter Wrirmefl,uJJ
Die räumliche Struktur der Wärmeflußänderungen im Januar ist für beide Aerosolver-
teilungen ähnlich. Global überwiegt die Reduktion des Wärmeflusses. Ausnahme bilclet
die Region über dem Atlantik, wo sich mineralische Teilchen befinden. Hier besteht ein
starker meridionaler Wärmeflussgradient: Starke Reduktion des Wärmefl.usses nödlich
von 15o Nord (GADS: 20 Wl^', STANDARD:5 Wlm2), starker Anstieg südlich da-
von (GADS:20 Wlm2, Standard 5 Wlm2). I- Ostpazifik erfolgt ebenso ein verstärkter
latenter Wärmefluß.
Im Sommer wird der Wärmefluß ebenfalls über dem Atlantik westlich von Afrika redu-
ziert. Die oben beschriebenen Gegensätze, die hier im Januar vorherrschen, gibt es im
Sommer nicht. Einen verstärkten Wärmefluß findet man über den Ozeanen zwischen 30o
und 60" Süd.
Durch GADS und das Standardaerosoel wird der latente Wärmefl.uß reduziert. Für das
Standardaerosol ergeben sich im globalen Mittel Reduktionen von 3% im Januar und
Juii. Das zeigt ,, daß der Einfluß des GADS auf die Kondensation fast doppelt so groß ist,
wie der der Standardaerosole.
Fühlbarer Wrirmefl,u$
Im Winter findet man eine markante Reduktion des fühlbaren Wärmeflusses durch das
Standardaerosol über Afrika, Asien und Australien. Für GADS existiert ein differenzier-
tes räumliches Muster auf der Norclhemisphäre: Reduktion der Wärmeflüsse über den
Kontinenten, Verstärkung über den Ozeanen in der Größenordmrng von t5 Wf m2. Die
Änderungen auf der Sädhemisphäre sind für beide Aerosolverteilungen nicht signifikant.
Im Sommer ist die Reduktion der fühlbaren Wärmeflüsse tiber den Kontinenten durch
das Standardaerosol stärker ausgeprägt uncl erreicht Werte bis zu 1,5 Wlm2 über Afrika,
Asien, Norclamerika und Australien. GADS erzeugt im Sommer reduzierte Flüsse über
Nordafrika und Osteuropa. Im Gegensatz dant werden durch das Standardaerosoi die
Wärmeflüsse über Amerika und Norcleuropa angeregt. Auf der Südhemisphäre findet
man für GADS ein Gebiet ausgeprägter zonaler Gegensätze, das man ebenso bei den
Geopotentialänderungen (siehe Abb. 20) findet: Reduktion zwischen Südamerika und
Südafrika, Anstieg westlich und östlich dieser Region. Das Standardaerosol regt hier den
Wärmefluß in geringem Umfang an.
Der fühlbare Wärmefluß am Boden wird im globalen Mittel sowohl im Sommer als auch
im lVinter wn 6Yo durch GADS und um 3% durch das Standardaerosol reduziert.
Bei der Betrachtung der boclennahen Flüße zeigt es sich, daß GADS auch wenn seine
Auswirkungen auf die Bodentemperaturen vergleichbar mit clenen der Standardaerosole
sind, die Prozesse in der Atmosphäre, wie auch Kondensation und Konvektion mehr be-
einflusst.
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Wolkenbedeckung und Niederschlag
Das Standardaerosol wirkt sich nur in geringem Umfang auf die Bewölkung aus, wie
man in Abbiidung 23 auf Seite 74 direkt erkennt.
Kleinräumige Anstiege der Wolkenbedeckung findet man über dem Hochland von Mexiko,
im Säden Südamerikas und westlich davon bis zu 0.05%. Geringfügige Reduktionen
gleicher Größenordnung finden über Zenfualaftika und Ostasien statt. Eine Zuordnung zu
dem Aerosolstrahlungsantrieb ist nicht möglich. GADS verursacht dagegen Änderungen
des Bedeckungsgrades zwischen -0.3% und 0.3%, die mit dem Aerosolstrahlungsantrieb
korrelieren.
Im Sommer wird die Bewölkung über clem Hochiand von li,thiopien, der arabischen Halb-
insel bis zum Hochland von Iran um bis zu 0.1% verstärkt und kann den hohen optischen
Dicken des Standardaerosols dieser Region zugeordnet werden. Rings um dieses Gebiei
wird die Wolkenbedeckung reduziert. Dies findet man westlich von Südafrika, ttber Zen-
tral Südamerika, dem westlichen Atlantik und Nordeuropa.
G ro$r riumi,g er fr o nt al er Ni, e d er s chl a g
Der großräumige frontale Niederschlag wird durch das Standardaerosol in geringerem
Umfang a1s durch GADS beeinfl.ußt.
Markant fiïr GADS ist im Winter eine Reduktion um 0.28 mm/Tag zwischen 45o und
30" Nord sowie eine Verstärkung des Niederschlag zwischen 20' Nord und 20o Süd von 2
mm/Tag. Für das Standardaerosol fehlt diese Struktur.
Äht li"h"r gilt für den Sommer. GADS verursacht 2 Regionen reduzierten Niederschlags
(70" bis 35' Nord sowie 15" bis 45 " Süd), eine Region intensivierten Niederschlags zwi-
schen 35" Nord und dem Äquator. Für das Standardaerosol findet man z\Mar ähnliche
Strukturen, jedoch in ihrem Umfang nur halb so stark ausgeprägt.
K o nu elct'iu er N i, e d er s chl a g
Beide Aerosolverteilungen reduzieren den konvektiven Niederschlag, GADS etwa cloppelt
so stark wie das Standardaerosol. Die intensivste Reduktion findet sich im Bereich der
innertropis chen Konvergen zzorLe.
Schneefall
Der Schneefall wird im Winter der nördlichen polaren Breiten verstärkt, in mittleren
nördlichen sowie in südpolaren Breiten reciuziert. Im Sommer wird der Schneefall nörd-
licher polarer Breiten reduziert uncl in mittleren südlichen Breiten verstärkt. In diesem
Verhalten stimmen beicle Verteilungen überein.
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Das Geopotential
Im Januar schwächt das Standardaerosol das zirkumpolare Tief ab. Für die gesamte
Nordhalbkugel verändert sich das Geopotential durch GADS und das Standardaerosol in
entgegengesetzte Richtungen: GADS erhöht das 500 hPa Geopotential über Nordamerika
und Asien, erniedrigt es über dem Pazifik und Atlantik. Das Standardaerosol erhöht das
Geopotential über den Kontinenten und reduziert es über den Ozeanen. Die Auswirkun-
gen beider Aerosolverteilungen sind auf der Südhemisphäre ähnlich und von geringerem
Umfang.
Im Sommer erkennt man, daß GADS wesentlich intensivere und strukturiertere Geo-
potentialänderungen hervorruft. Das gilt insbesondere für die Nordhemisphäre. Das
Standardaerosol erzeugt linderungen von bis zu 5 gp-, GADS bis zu 50 gpm. Dabei
besteht für GADS der Trend das Geopotential auf der Nordhemisphäre zu erhöhen mit
Ausnahme der Region des tropischen Atlantiks. Auf der Südhemisphäre südlich von 30o
Süd reduzieren die Standardaerosole das Geopotential zwischen 120" West und 120' Ost.
Im Gegensatz dazu verstärkt GADS die vorhandene Druckverteilung.
Fazit ist, daß der direkte Strahiungsantrieb des GADS und seine Rückkopplung mit dem
Klimasystem das Geopotential stärker beeinflußt als der des Standardaerosols und zum
Teil entgegengesetzte Wirkung hat.
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Abbilclurig 23: ldittlele globale Verterilurrg clel Diffelenzen cler' \Ã¡ollienbecleckung [%],
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Abbilclung 24: Globale Verteilung cler mittleren Geopotentialanomali" [Spm] im Januar
(oben) und Juli (unten), bedingt clurch das Standardaerosol in 500 hPa.
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Neben den bodengebundenen Langzeitmessungen sind Satellitendaten bedeutend für die
Validierung der in globalen Klimamodellen berechneten Strahlungsflüsse. Die derzeit
umfassendste und genauste Datenbasis liefert clas Earth Racliation Budget Experiment
((ERBE Science team, 1986), (Barkstrom, 1984). Die ERBE Daten geben monatliche
Mittelwerte der Strahlungsgrößen auf einem 2.5" x 2.5' Gitter. Die Strahlungsgrößen,
die hier zum Vergleich genutzt werden, sind die in den Weltraum zurückgestrahlte lang-
(OLR) und kurzwellige Strahlung, sowohl für den wolkenlosen Teil der Atmosphäre, als
auch den bedeckten. Die geschätzte Ungenauigkeit der ERBE Daten liegt bei L0 Wlm2.
Hier werden die Monatsmittel für Januar und Juli betrachtet.
Eine intensive Untersuchung zur Validierung des mit dem ECHAM berechneten Strah-
lungshaushaltes des Erde im Vergleich zu den ERBE Daten wurde von Chen und Ro-
eckner (1995) durchgeführt. Die Studien wurden mit verschiedenen Modellauflösungen
durchgeführt (bis T106, das entspricht einem 1.1" Gitter). Für den Vergleich wurde das
Klimamodell mit Jahresgang über 5 und 10 Jahre integriert. Wesentliche Ergebnisse:
Die zonalen Mittel der OLR der ERBE Daten und des ECHAM4 mit dem Standardae-
rosol zeigen im Januar gute Ûbereinstimmung in den mittleren Breiten. In den Tropen
überschätzt das ECHAM4 die OLR in Äquatorähe und unterschätzt die OLR im subtro-
pischen Bereich. Die Abweichungen liegen in der Größenordnung von 10 W/m2. Im Juli
stimmen die Satellitendaten und Modellberechnungen sehr gut überein. Einige Gebiete
zeigen bei den ERBE Daten niedrige OLR (< 220 Wfm2): die Innertropische Konver-
genzzorre (ITCZ), im Bereich der Südpazifischen KonvergenzzorLe (SPCZ), des Kongo
und Amazonas und Gebieten intensiver Konvektion. In den Subtropen ist die OLR in
den trockenen und u/armen Gebieten der absinkenden Luftmassen maximal. Die mit dem
Klimamodell einschließlich Standardaerosol berechnete OLR ist äber dem Amazonas und
Kongo um mehr als 20 W l^' höher als für die im ERBE Datensatz gemessene OLR.
Ein direkter Vergieich mit cler Untersuchung von Chen und Roeckner (1995) ist nicht
möglich, da wir Experimente im perpetual Mode durchgeführt haben, die Modellauflösung
T21 beträgt und mit einer festen Meeresoberflächentemperatur gerechnet haben. Außer-
dem wurde in der Einschwingphase die Nettostrahlungsbilanz des Klimamodells mit Hilfe
der Niederschlagsphysik so abgestimmt, claß sie im Mittel ausgeglichen ist. Um dennoch
eine Validierung unserer Experimente mit den ERBE Daten zu versuchen, werden die
Monatsmittelwerte der Strahlungsflüsse für Januar und Juli (Mittelwerte der Jahre 85
bis 88) von dem 2.5" x 2.5" Grad Gitter auf die Auflösung des ECHAM T21 interpoliert.
Abbildung 25 zeigt beispielhaft Streudiagramme, in denen die kurz- und langwellige Net-
tostrahlung am Oberrand cler Atmosphäre des ERBE mit denen des GADS uncl denen
der Standardaerosole verglichen werclen. Die Streudiagramme für GADS und ERBE
sowie Standardaerosol und ERBE zeigen gleiche Muster. Die Strahlungsflußclifferenzen
zwischen (Stanclard - ERBE) und (GADS - ERBE) zeigen ähnliche Struktur. Bei den
langwelligen Strahlungsflußdifferenzen (Abb. 25, rechts unten) erkennt man, daß GADS
zu einer Reduktion cler OLR und somit zu einer Verbesserung cles Stahlungshaushalts
fährt.
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Abbildung 25: Die kurzwellige (links) und langwellige (rechts) Nettostrahlung des
ECHAM4 mit den Standardaerosolen (oben) und dem GADS (mitte) im Vergleich nt
den ERBE Daten. Die unteren Abbildungen stellen die Strahlungsflußdifferenzen zwi-
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Die zonalen Mittel (Abb. 26) dieser Strahlungsflußdifferenzen zeigen, daß GADS zu einer
Verbesserung der kurzwelligen Nettostrahlung zwischen 50" Nord und 10o Nord sowie
zwischen 20" Süd und 45o Süd um 2 - 3 Wlm2 führt. In den Tropen selbst bewirkt
GADS eine geringfügige Verschlechterung des Strahlungshaushalts, was eventuell daran
liegt, daß Wüstensturmausbrüche in den Wintermonaten von GADS zu stark und zu
weit über dem Atlantik angenommen werden. Im Langwelligen (Abb. 26, rechts) wird
die OLR in den Tropen durch GADS nicht verbessert. Das liegt daran, daß für unsere
Experimente der direkte Strahlungsantrieb sehr intensiv ist und die Rtickwirkungen auf
das Klimasystem als vorläufig zu betrachten sind. Geringfügige Verbesserungen durch
GADS findet man zwischen 75o und 50o Nord, 40o und 30" Nord sowie zwischen dem
Äquator und 15o Süd und zwischen 30o und 45" Süd.
Oberrand der Atmosphäre O berrand der Atmosphäre


































































Abbildung 26: ZonaIe Mittel der kurzwelligen (links) und langwelligen (rechis) Netto-
strahlungsflußdifferenzen (Standard - ERBE) und (GADS - ERBE) im Januar.
Eine weitere Arbeit wird für den qualitativen Vergleich der berechneten Strahlungsflüsse
herangezogen. 'ffild und Roeckner (1995) vergleichen die vom ECHAM berechneten Bo-
clenfl.üsse mit der Datenbasis GEBA (Global Energy Balance Archive) (Ohmura et al.,
1989),(Gilgen et al., 1996) und Boclenmessungen aus dem BSRN (Baseline Surface Raclia-
tion Network) (WCRP, 199i). Auf cler Grundlage dieser Daten und den Ergebnissen von
ERBE beurteilen sie die zonalen und globalen Jahresmittel cler Strahlungsbilanz. Zwar ist,
auch hier kein direkter Vergleich mit diesen Daten mögiich, cla Jahresmittelwerte betrach-
tet werclen, aber GADS bewirkt eine qualitative Verbesserungen des Strahlungshaushalts,
die erwähnt werden sollen. Sie gehen davon aus, daß die Nettosonnenstrahlung am Boden
Januar
Stândard - ERBE
--O- cADS - ERBE
Standard - ERBE
-a- cADs - ERBE
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in nörcllichen Breiten durch clas ECHAM4 leicht unterschätzt wird. GADS wirkt dem
entgegen, insbesondere in den Sommermonaten (Abb. 14 unten). Da die optische Dicke
der Standardaerosole in diesen Breiten zu hoch ist, erreicht dort weniger Solarstrahlung
den Boden als mit GADS.
Die langwellige Strahlungsbilanz am Boden setzt sich zusammen aus der aufwärts gerich-
teten thermischen Emission am Boden und der zum Erdboden gerichteten langwelligen
Strahlung. Wild et al. (1995) zeigen, daß in den meisten Klimamodellen der langwel-
lige Strahlungstransport zum Boden in den wolkenfreien Zonen unterschätzt wird. Sie
folgern, daß eine Verstärkung der einfallenden langwelligen Strahlung zum Großteil auf
eine vermehrte Emission langwelliger Energie der wolkenfreien Atmosphäre zum Boden
zurückzuführen ist. Im ECHAM4 wurde diese Bilanz bereits derart verbessert, daß die
Messungen und Modellrechungen gute Ûbereinstimmung zeigen. Jedoch zeigen zonale
Mittel im Vergleichz:n den BSRN Daten, daß die einfallende langwellige Strahiung eine
Tendenz aufweist, in niedrigen Breiten unterschätzt und in hohen Breiten überschätzt
zu werden. Abbildung 27 zeigt die Veränderung der am Boden einfallenden langwelligen
Strahlung vom Standardaerosol zum GADS im zonalen Mittel für Januar und Juli. Hier
erkennt man, daß der GADS zu einer Verbesserung der Modellergebnisse des ECHAM
führi. In den mittleren und hohen nördlichen Breiten wird der zum Erdboden gerichtete
langwellige Strahlungsfluß um bis zu I0 Wf m2 im Juii und 5 Wl*'im Januar reduziert
und wirkt der Uberschätzung entgegen. Dies gilt auch für die Südhemisphäre südlich
von 30o Süd, jedoch in geringerem Umfang. Zwischen dem Äquator und 20o Süd erhöht

































Abbildung 27: ZonaIe Mittei der zum Boden gerichteten langwelligen Strahlung, ver-
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I Der Strahlungsantrieb von Aerosolkomponenten
8.1- Mineralische Teilchen
Die Masse mineralischer Teilchen wircl in den ariden und semiariden Zonen der Erde
freigesetzt. Angetrieben durch das Windfeld werden mineralische Aerosole aus dem Kru-
stenmaterial von Landoberflächen aufgewirbelt. Diese Freisetzung ist abhängig von der
Reibungsgeschwindigkeit, die wiederum von einer Vielzahl von Faktoren abhängt, wie
Bodentyp, Art der Partikeln und Grösse, Bodenfeuchtigkeit und Vegetation. Die giobale
Verteilung mineralischer Aerosole hat deshalb eine ausgeprägte räumliche und zeitliche
Variablitität.
Tegen and Fung (1994) weisen nach, daß die allgemeine Annahme mineralisches Aero-
sol als natürliches Hintergrundaerosol zu betrachten, falsch ist. 30 - 50 % mineralischer
Teilchen werden durch anthropogenen Einfluß freigesetzt. Menschen verändern die Bo-
denoberflächen derart, daß durch Erosionsprozesse mineralische Teichen freigesetzt wer-
clen können und die Desertifikation fortschreitet. Insofern ist es von großer Bedeutung,
auch Staubteilchen bei der Abschätzung cles anthropogenen Aerosoleinfluß auf das Klima
zu berücksichtigen. Besonders durch die Tatsache, daß mineralische Teilchen in der 8 
-
L4 ¡lm Region absorbieren und damit hier ähnlich wie Treibhausgase wirken. Man geht
allerdings bisehr davon aus, daß mineralische Teilchen nicht signifikant als Kondensati-
onskerne dienen und ihr Anteil am direkten Aerosolstrahlungsantrieb gering sind.
Carlson und Benjamin (1980) zeigen, daß Sahara Staub über dem Ozean die Atmophäre
erwärmen, die Oberfläche abkühlen und somit clie thermische Stabilität wachsen kann.
Für typische Sommerbedingungen errechnen eine atmosphärische Erwärmungrate von 1
K pro Tag für typische Sommerbedingungen zwischen 500 und 100 hPa im Vergleich zu
staubfreien Beclingungen. Dieses Verhalten konnten wir anhand der globalen Klimawir-
kung des GADS verifizieren (Abbildung 16).
Alpert et al. (1998) zeigen, daß mineralische Teilchen einen gravierenden Einfluß auf
clie langwellige Strahlung haben. Sie weisen nach, daß Fehler in der Vorhersage der
troposhärischen Temperatur mit NASA/Gocldard Modellierungen existieren, die sowohl
räumlich als auch von der Stärke her, durch mineralische Teilchen äber dem östlichen
Nordatlantih zu erklären sind, die in clen Modellen nicht berücksichtigt sind. Sie gehen
davon aus, daß die regionalen Erwärmungsraten durch Wüstenstaubstürme bei 6 K pro
Jahr liegen.
Die mineralischen Teilchen des GADS, cleren optischen Eigenschaften sorgfältig ermittelt
wurden, üben einen bedeutenclen direkten Stahlungsantrieb sowohl im kurzwelligen als
auch im langwelligen Spektlalbereich aus und werden hier im Vergleich zur Literatur
genarler betrachiet.
Die Abbilclung 28 zeigt die optische Dicke der mineralischen Teilchen. Die wichtigsten
Zenften mineralischer Aerosolquellen finclet man in Nord und Westafrika, Zentralasien,
Arabien, Inclien, Australien uncl im Westen von Norcl- und Südamerika. Die höchste Kon-
zentration befindet sich nördlich cles Äcluators bis zu 30' Nord. Hier hat cler GADS eine
cluale Schichtung. Üb"r dem afrikanischen Kontintent befinclen sich mineralische Teil-
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chen aller drei Größenklassen. In höheren Schichten wird mineralisches Aerosol über den
Atlantik westlich der Sahara und über das ostchinesischen Meer transportiert, die MITR
Komponente. Die maximalen optischen Dicken clurch mineralisches Aerosol betragen 0.5
über dem afrikanischen Kontinent.
Der mit GADS berechnete kurzweliige Strahlugsantrieb mineralischer Teilchen am Ober-
rand der Atmosphäre ist positiv über den Landflächen und negativ über den Ozeanen.
Die räumliche Struktur entspricht der der optischen Dicke. Das globale Mittel ist 0.2
Wl*t im Januar und 0.35 Wl*'im Juli.
Verglei,ch zu M odelli,erung en
Tegen (1996) zeigt, daß der kurzwellige Stahlungsantrieb mineralischer Teilchen über-
wiegend negativ ist, da im zonalen Mitiel die Oberfl.äche grundsätzlich dunkler als die
der mineralischen Teilchen ist. Sie findet einen maximalen negativen Antrieb von -1.2
Wl*'in 30' Nord, dort wo sich die hohen optischen Dicken über dem Arabischen Ozean
befinden. Mit geringen Werten tritt ein negativer Antrieb über dem Nordatlantik und
der Westküste Afrikas auf.
Der langwellige Strahlungsantrieb ist maximal mit L.7 Wlnt2 Á 20 bis 25" Nord, wo
die mineralischen Teilchen der Sahara, Sahel Zone und Arabischen Halbinsel dominieren
(Tegen, 1996). Der langwellige Strahlungsantrieb ist immer positiv, da die Absorption
im langwelligen Spektralbereich immer zum Treibhauseffekt beiträgt.
Im zonalen Miitel ist der Strahlungsantrieb durch mineralisches Aerosol negativ. Der
gesamte Strahlungsantrieb in 20o Nord beträgt *0.8 Wl*'im Vergleichns. -0.2 Wlmz
des wolkenlosen Anteils. Maximalen Gesamtantrieb im wolkenlosen Fall findet sie bei 40o
Nord mit -L.2 Wlm2, obwohl sich die maximale optische Dicke in 10o bis 30" Norcl findet.
Dies ist eine Folge der beiden entgegengesetzt wirkenden Effekte zwischen clem positiven
Antrieb über hellen Flächen und dem negativen Antrieb über dem Ozean. Das globaie
Mittel ist nahezu 0.
Vergleichen wir den solaren zonalen mittleren Strahlungsantrieb mineralischer Teilchen
im ECHAM4 (Abbildung 31) mit den Ergebnissen von Tegen (1996), so finclen wir so-
wohl in Tropopausenniveau als auch am Boden gute Übereinstimmung, sowohl in den
Absolutwerten als auch in der Struktur. Die wesentlichen Unterschiede zeigen sich im
langwelligen Strahlungsantrieb. Finclet Tegen einen positiven Antrieb am Boden von
maximal 1.8 Wlm2, so betragen die Maximalwerte des langwelligen Antriebs clurch mi-
neralische Teilchen cles GADS im ECHAM  4 Wl*'im Januar und 5.2 Wl*'im Juli.
Die Begriïndung für diese Unterschiede liefern die absorbierenden optischen Eigenschaften
der mineralischen Aerosole.
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Abbildung 28: Optische Dicke der GADS Aerosole mineralischen Ursprungs für Januar
(unten) und Juli (oben).




































































































Abbildung 29: Kurzwelliger (gepunktete Linie) und langwelliger Strahlungsantrieb
(durchgezogene Linie) im Tropopausenniveau uncl am Boclen durch die GADS Aerosole
mineralischen Ursprungs für Januar (links) und Juli (rechts).
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8.2 Wasserlösliche Teilchen und R,uß
Eine Anwendungsmöglichkeit des GADS ist die Abschätzung des initialen Strahlungsan-
triebs durch Ruß und wasserlösliche Teiichen als eine Abschätntng zum anthropogenen
Aerosoieinfluß. Dazr wird der Anfangsantrieb, wie in Kapitel 6.2 beschrieben, einmal
mit GADS und einmal ohne WASO und ohne SOOT berechnet. Anschließend werden
die Differenzen zwischen beiden gebildet. Hier werden die optischen Eigenschaften der
Aerosole in Abhängigkeit von der Luftfeuchtigkeit berücksichtigt.
Da anthropogene Sulfat- und Ruß-Emissionen gemeinsame Quelien haben, besteht an-
thropogenes Aerosol aus einer Mischung beider Komponenten. Daher ist es sinnvoll, diese
gemeinsam zu betrachten. Die Komponenten haben unterschiedliche optische Eigenschaf-
ten. Suifate und die anderen wasserlöslichen Teilchen wirken überwiegend streuend, Ruß
absorbierend. Der Antrieb der Komponenten ist nicht gleich der Summe der Antriebe
der einzelnen Komponeneten, sondern wird bestimmt durch die nichtlineare Wechselwir-
kung von Streuung und Absorption. Der Antrieb ist abhängig vom Mischungsverhältnis
zwischen Sulfat und Ruß, von der Bodenalbedo und dem Sonnenstand.
Die optische Dicke für Januar (oben) und Juli (unten) sind in der Abbildung 30 dar-
gestellt. Da Ruß und auch die wasserlöslichen Aerosolkomponenten anthropogen sind,
findet man maximale optische Dicken bis zu 0.3 in den dicht besiedelten Gebieten Nord-
amerikas, Europas und Asiens. In den Regionen der Biomassenverbrennungen Afrikas und
Südamerikas existieren im Sommer optische Dicken in Höhe von 0.2, im Winter maximal
1.5. Die optische Dicke ist im Sommer höher als im Winter, dabei sind die Unterschiede
auf der Nordhemisphäre größer. Die optische Dicke über den Ozeanen unterliegt nur
geringen Schwankungen. Ztt beachten sind auch erhöhte optische Dicken im Winter der
artkischen Regionen.
Diese Aerosolmischung bewirkt den solaren Strahlungsantrieb, der in Abbildung 31 dar-
gestellt ist. Im Winter finden wir in den schneebecleckten Regionen der Nordhemisphäre
einen leicht positiven kurzwelligen Strahlungsantrieb, beclingt durch den niedrigen Ein-
fallswinkel und die hohe Bodenalbedo. Rußteiichen iïben unter diesen Bedingungen einen
positiven Strahlungsantrieb u.tr. Ûb*r den Gebieten erhöhter optischer Dicken Nordame-
rikas, Europas, Asiens, Südamerikas uncl Südafrikas, wird der Antrieb negativ bis zu 3
Wl*'.Im Januar beträgt das globale Mittel des Startwertes cles Antriebs -0.44W1m2
für den wolkenfreien Fall. Im Sommer überwiegt der negative kurzwellige Antrieb der
wasserlösiichen Aerosole. Nur in Arktischen Regionen, besonders über Grönland findet
man einen leicht positiven Antrieb, verursacht clurch das hohe Reflexionsvermögen der
Schneeflächen sowie durch den hohen Einfallswinkel der Sonne. Dabei spielt der ho-
he Rußanteil, cler einen positiven Antrieb bewirkt, eine große Rolle. Aus den gieichen
Gründen findet man ein leicht positiven Antrieb tïber Zentral-Asien. Im Gegensatz dant
findet man in den anderen Regionen einen negativen Antrieb, clessen räumliche Struktur
mit clen Quellen ribereinstimmt. Der Antrieb ist im Juli höher als im Januar. Maximale
Werte mit -4 Wl*' befinden sich im Juli riber dem Osten der USA uncl Mitteleuropa.
Uber clen Ozeanen beträgt er zwischen -1 und -0.2 lVlm2. Der globale Mittelwert des
Startwertes cles kurzwelligen Antriebs am Oberrand cler Atmosphäre ist -0.5 Wl*'.
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Vergleich zu Modellierungen
Hayword und Shine (1995) berechneten den globalen Antrieb durch Ruß und Sulfatteil-
chen zwischen -0.10 und -0.28 Wl*'. Sie gehen dabei von der Sulfatverteilung nach
Langner und Rohde (1991) aus, unter der Annahme eines konstanten Ruß/Sulfat Mi-
schungsverhältnis.
Eine weitere Vergleichsmöglichkeit bieten die Ergebnisse der Untersuchungen von Schult
et al. (1996), die den gemeinsamen Effekt von Sulfaten und Ruß abschätzen. Hier wird
das dreidimensionale Transport-Chemie Modell MOGUNTIA genutzt, um die Massen-
konzentrationen beider Aerosolkomponenten zu berechnen. Die mittlere dreidimensionale
Sulfat-Verteilung für die jeweiligen Monate werden von Langner und Rohde (1991) über-
nommen. Die mittleren Rußverteilungen werden nach einer Methode von Cooke und
Wilson (1996) berücksichtigt. Diese Verteilungen und abgeleitete optische Eigenschaf-
ten dienen als Eingangswerte für ein ó-Eddington Strahlungsmodell, um Abschätzungen
zum kurzwelligen Strahlungsantrieb am Oberrand der Atmosphäre im wolkenfreien Fall
vorzunehmen. Sie berechnen den Antrieb für mittlere Januar- und Juli- Bedingungen.
Die globale Verteilung und Stärke des Antriebs zeigen ähnliche Muster und dieselbe
Stärke wie der Antrieb durch die GADS Komponenten. Im Januar ist der Antrieb über
den schneebedeckten Regionen der Nordhemisphäre positiv (zwischen 0 und L Wlm2).
Maximalen positiven Antrieb findet man über den mittleren nördlichen Breiten Asiens.
Ein negativer Antrieb existiert über Europa und dem Osten der Nordamerikas. Diese
Struktur stimmt mit der des GADS iïberein. Schult et al. berechnen jedoch einen positi-
ven Antrieb über den Wüstenregionen Afrikas. GADS erzeugt hier fast keinen Antrieb.
GADS erzeugt einen negativen Antrieb über den Regionen der Biomassenverbrennung
Südamerikas und Afrikas. Schult et al. (1996) finden im Juli einen regional geringer
ausgeprägten kurzwelligen Strahlungsantrieb als GADS. Die Unterschiede in der Inten-
sität und Verteilung zu GADS lassen sich wie folgt begründen: Bei den GADS Aerosolen
besteht die Komponente WASO nicht nur aus Sulfaten, sondern auch aus anderen \ryas-
serlöslichen Teilchen, wie z.B. Nitraten. Das bedeutet, daß die 'WASO Komponete, die
auch als Hintergrundaerosol großflächig vorhanden ist, den negativen Anteil des Antriebs
verstärkt und dem positiven Strahlungsantrieb durch Rußteilchen entgegenwirkt. Au-
ßerdem betrachten wir einen gemìttelten Tagesgang, Schult et al. dagegen machen die
Berechnungen unter mittleren Beclingungen. Die globalen Mittel des kurzwelligen Strah-
lungsantriebs im globalen Mittel berechnen diese mit -0.56 Wlm2 im Januar uncl -0.64
Wl*'im Juli.
Die Studien von Schult et al. (1996), die wesentlich aufwendiger, präziser und rechenzeit-
intensiv sind, erreichen vergleichbare Ergebnisse wie unsere Sensitivitätsstudie mit den
GADS Aerosolen. Damit macht diese Anwendung deutlich, daß GADS im Klimamo-
dell zur Valiclierung und ersten Abschätzungen von intensiven Prozeßstuclien einzelner
Aerosolkomponenten hervorragencl genutzt werden kann.
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Abbildung 30: Optische Dicke der GADS Komponenien WASO und SOOT für Januar
(oben) und Juli (unten).
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Abbilclung 31: Staltn'elt cles clilelitr:n liulzu'r:lligr:n Str'¿rhlungsantliebs cler GADS liorn-
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I Diskussion und Ausblick
9.1- Diskussion
In dieser Arbeit werden Anwenclungsmöglichkeiten des Giobalen Aerosoldatensatzes vor-
gestellt und die Klimawirkung berechnet. Der GADS besteht aus der globalen Verteilung
der Teilchenzahlen 10 verschiedener typischer Aerosolkomponenten auf einem 5x5 Grad
Gitter mit einer vertikalen Auflösung von 19 Niveaus. An jedem Gitterpunkt ist das
Gesamtaerosol als externe Mischung der Komponenten vorgeschrieben. Die optischen
Eigenschaften dieser Komponenten liegen für acht verschiedene Feuchteklassen vor.
Mit Hilfe des ó-Eddington Strahlungstransportmodells wird gezeigt, daß der kurzwel-
lige Strahlungsantrieb durch Aerosol am Oberrand der Atmosphäre eine nicht lineare
Abhängigkeit von Zenitwinkel und Bodenalbedo hat. Für ein global mittleres Aerosoi
berechnen wir, daß der Strahlungsantrieb äberwiegend negativ ist und nur unter be-
sonderen Bedingungen, wie hoher Bodenalbedo und/oder hochstehender Sonne, positiv
werden kann.
Die weiteren Studien zur Auswirkung cles direkten Aerosolstrahlungsantriebs auf die dia-
batischen Prozesse in einer vertikalen Säule (ECHAMID) zeigen, daß Aerosol einen mögli-
chen Verursacher der reduzierten Globalstrahlung Europas darstellt. Es wird nachgewie-
sen, daß der durch anthropogene Aerosole erzeugte Klimaantrieb nicht ausschließlich auf
die Wirkung der Sulfat-Aerosole beschränkt werden kann. Ruß als anthropogenes Aero-
sol muß im Klimamodeli berücksichtigt werden. Durch die Annahme einer veränderten
Aerosolzusammensetzung während der Ietzten 100 Jahre wurde die Globalstrahlung im
globalen Mittel um -16 Wl*'reduziert. Der Vergleich a:. den Ergebnissen von Russak
(1990) und Liepert et al (1994) zeigt, daß der Einfluß von Aerosol an der Reduktion der
Globalstrahlung etwa bei 20% liegt.
Der Globale Aerosoldatensatz wird in das globale Zirkulationsmodell (ECHAM4) in-
tegriert. Aus den Teilchenzahlen der GADS Aerosolkomponenten werden Massenmi-
schungsverhältnisse bestimmt und die optischen Eigenschaften der Aerosole an die Spek-
tra,lbereiche des ECHAM4 angepasst.
Der direkte Aerosolstrahlungsantrieb wird für die wolkenfreien Gebiete bestimmt, Rück-
kopplungsmechanismen werden ausgeschlossen. Im globalen Mittel beträgt der gesamte
kurzwellige Strahlungsantrieb durch GADS am Oberrand der Atmosphäre im Januar -1.4
Wl*', -2.I Wlmz im Juli. Die Sonnenstrahlung wird am Boden im globalen Mittel im
Januar um -4.3 Wl^' , im Juli um -6.5 Wl*' reduziert.
Um clie mittlere Klimawirkung des clirekten Aerosolstrahlungsantrieb zu untersuchen,
werclen die Ergebnisse aus permanenten Januar uncl Juli Simulationen des ECHAM4
über 20 Jahre gemittelt und ausgewertet. Es werden die Änderungen cler Strahlungs-
flüsse, Temperatur, Wärmefl.üsse, Bewölkung uncl Niederschlags sowie cles Geopotentials,
verursacht durch clie Wechselwirkung und Rückkopplungen des direkten Aerosolstrah-
lungsantriebs mit clem Klimasystem, betrachtet. Die wichtigsten Ergebnisse sincl:
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Der global mittlere kurzwellige direkte Strahlungsantrieb am Oberrand der Atmosphäre
durch GADS beträgt im Januar -L.4Wlm',,-0.L Wl*'im Juli; am Boden sind es -5.9
Wl*'im Januar und -5.5 Wl*'im Juli. Durch Wechselwirkung und Rückkopplung mit
dem Klimasystem wird der anfängliche kurzwellige Strahlungsantrieb reduziert.
Der langwellige direkte Strahlungsantrieb durch GADS beträgt am Oberrand der Atmo-
sphäre im Januar 2.02 Wlm2 und 0.86 Wl*'im Juli. Dies ist ein neues Ergebnis. In den
meisten Abschätzungen zum direkten Strahlungsantrieb von Aerosol wird der langwellige
Effekt vernachlässigt (2.B. Coakley et al. (1985), Blanchet (1994)). Die Absorption der
mineralischen Teilchen ist für den langwelligen Strahlungsantrieb sehr bedeutend. Te-
gen (1996) untersucht den langwelligen Strahlungsantrieb mineralischer Teilchen, nutzt
andere optische Eigenschaften, und somit ist der von ihr berechnete Strahlungsantrieb
geringer. Das Ergebnis verdeutlicht, daß die optischen Eigenschaften der mineralischen
Teilchen genau bestimmt werden müssen, bevor eine abschließende Beurteilung der Kli-
mawirkung des direkten Aerosolstrahlungsantriebs vorgenommen werden kann.
Im globalen Mittel kühlt das Aerosol die bodennahen Schichten um -0.2 K im Winter,
erwärmt sie im Sommer um 0.17 K. Dies zeigt, daß die Gesamtheit der Aerosole den
globalen Treibhauseffekt je nach Jahreszeit und Region verstärken oder reduzieren kann..
Die Temperaturänderung setzt sich in der Atmosphäre fort. So findet man z.B. analog zu
Charlson und Benjamin (1980), daß Sahara-Staub über dem Ozear ztrt Abkühlung der
bodennahen Schichten und Erwärmung der Atmosphäre führt und damit die thermische
Stabilität erhöht wird. Dies zeigt sich in der Wolkenbedeckung und dem konvektiven
Niederschlag unserer Experimente. Der konvektive Niederschlag wird im zonalen Mittel
sowohl im Sommer als auch im Winter reduziert. In polaren Breiten führt Aerosol zu
verstärktem Schneefall.
Ein Vergleich der Klimawirkung, der bis heute im Klimamodell beinhalteten Aerosole mit
der des G.ADS zeigt, wie unzureichend Aerosolen bisher im Modell Rechnung getragen
wurde. I
Der Versuch einer Validierung des Stahlungshaushalts des ECHAM4 inklusive GADS mit
ERBE-Messungen weist auf qualitative Verbesserungen des Stahlungshaushalts durch
GADS hin. Eine direkte Vergleichsmöglichkeit mit der Literatur gibt es derzeit nicht.
Die Flexibilität und Variabilität des Einsatzes von GADS in Klimamodellen dokumen-
tieren die Studien zum anfänglichen Strahlungsantrieb von rv'vasserlöslichen Teiichen und
Ruß, sowie die mit mineralischen Teilchen. Es wurde nachgewiesen, daß die Resultate
eine gute Ûbereinstimmung mit der Literatur zeigen.
GADS ist ein zeitgemäßer Ansatz zur Integration der direkten Strahlungswirkung von
Aerosolen sowohl in Strahlungstransportmodelle als auch in Klimamodelle. Es ist flexibel
einsetzbar und kann als Richtwert ftir detaillierte Prozeßstudien eingesetzt werden.
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9.2 Ausblick
Langfristige Klimarechnungen werden heute im Allgemeinen mit Modellen höherer hori-
zontaler und auch vertikaler Auflösung als T21 durchgeführt. Deshalb müssen auch die
Eingangsdaten an die entsprechend benutzte Modellauflösung angepaßt werden.
Die vertikale Interpolation der Aerosoldaten kann linear vorgenommen werden. Um die
horizontale Auflösung zu erhöhen, ist Detailarbeit notwendig. Berücksichtigt werden
müssen die Land-Meer-Verteilung der Erde und die Aerosolquellen. Ein vereinfachtes
Interpoiationsverfahren macht hier keinen Sinn. Dies gründet schon allein auf der Tat-
sache, daß der Strahlungsantrieb durch Aerosol eine ausgeprägte Abhängigkeit von der
Bodenalbedo zeigt. Ausserdem gibt es derzeit keine ausreichend genaue Datenbasis und
keine Messungen, die dazu als Grundlage dienen könnten.
Eine weitere Notwendigkeit ist eine Anpassung des GADS an den Jahresgang. Hier ist
eine Interpolation möglich. Die Januar Verteilung entspricht bereits einer mittleren Ae-
rosoiverteilung von Dezember bis Februar, die des Juli, den Sommermonaten Juni, Juli,
August. Die Monate April und Mai (Frühling) sowie Oktober und November (Herbst) er-
geben sich aus der linearen Interpolation zwischen den Winter- und Sommerverteilungen.
Die fehlenden Monate der Umstellung bestimmt man als lineare Interpolation zwischen
Winter und Fühling (März) sowie Sommer und Herbst (September). Dies ist ein erster
Ansatz, um einen Jahresgang der Aerosolverteilung bereit zu stellen.
Ûber die Verbesserung des GADS hinaus gibt es weitere Möglichkeiten zur Berücksich-
tigung von Aerosolen im Klimamodell. Von besonderer Bedeutung ist der indirekte Ae-
rosoleffekt. Unsere Untersuchung zur Klimawirkung des direkten Aerosolstrahlungsan-
triebs berücksichtigt keine direkte Wechselwirkung zwischen Wolken und Aerosolen. Auch
erfährt die Aerosolverteilung bisher keine Rückkopplung. Dies sind ganz entscheidende
Wechselwirkungen, die wiederum komplexe Rückkopplungen hervorrufen. Erste Versu-
che, die den Transport einschließlich der Bildung, Umwandlung und Senken von Aerosol
berücksichtigen, werden für einzelne Komponenten durchgeführt; für die Gesamtheit der
Aerosole wird dies auch aufgrund fehlender Computerkapazität kurzfristig nicht möglich
sein.
Insofern sollte GADS mittelfristig als Referenzverteilung in Klimamodellen berücksichtigt
werden und die Standardaerosole ersetzen.
Weitere Untersuchungen des indirekten Aerosoleffektes sind notwendig, um zu einer ab-
schließenden Beurteilung der Klimawirkung von Aerosolen zu gelangen.
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